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WÃ¤hren der EinfluÃ der Antarktis auf das globale Klima als unbestritten gilt, bleibt 
die Frage nach dem gegewÃ¤rtige Gleichgewichtszustand des antarktischen Eis- 
schildes weiterhin offen. Bei der Beantwortung der hier anschlieÃŸende Frage 
nach dem Massenhaushalt spielen die den Kontinent sÃ¤umende Schelfeise eine 
wichtige Rolle, da sie ein GroÃŸtei des vom Inland abflieÃŸende Eises abfÃ¼hren Die 
vorliegende Arbeit beschÃ¤ftig sich mit der Dynamik von Schelfeisen und deren 
SensitivitÃ¤ gegenÃ¼be verÃ¤nderte MassenbilanzgrÃ¶ÃŸe 
Unter BerÃ¼cksichtigun des FlieÃŸgesetze fÃ¼ Eis wird ein Satz von Differentialglei- 
chungen, die die Bewegung eines Schelfeises beschreiben, hergeleitet. Durch die 
Definition eines Bremsmechanismus, der den EinfluÃ der Bodenreibung simuliert, 
wird das berechnete Geschwindigkeitsfeld lokal verbessert. 
Nachdem das Modell den beobachteten FluÃ des Filchner-Ronne Schelfeises re- 
produzieren kann, erfolgen Modellrechnungen zur zeitlichen Entwicklung der 
Schelfeisdynamik. In die dafÃ¼ zu lÃ¶send KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den Massen- 
fluÃ gehen Akkumulations- und Schmelzraten an Ober- und Unterseite des Schelf- 
eises ein. 
Mit Hilfe des simulierten heutigen Geschwindigkeitsfeldes werden erstmals Akku- 
mulationsraten von Ã¼be 2 mla an der Schelfeisunterseite fÃ¼ einen rÃ¤umlic eng 
begrenzten Bereich abgeleitet. Aus den prognostischen Studien, die hypothetische 
Verteilungen von Akkumulation und Schmelzen enthalten, wird deutlich, daÂ das 
Dickenprofil eines Schelfeises in besonderem MaÃŸ von den Wechselwirkungen 
mit dem Ozean abhÃ¤ngt 
Um zu untersuchen, wie das Gleichgewichtsprofil auf die Position des Ãœbergangs 
bereiches von Eisschild und Schelfeis einwirkt, wird das Schelfeismodell durch ein 
FlieÃŸmodel fÃ¼ das Inlandeis erweitert. Das gekoppelte Modell wird wegen feh- 
lender MeÃŸdate bisher nur auf ein synthetisches Landeis-Schelfeis System an- 
gewandt. FÃ¼ definierte MassenflÃ¼ss und eine vorgegebene Bodentopographie 
ist daran die Evolution der einzelnen Komponenten zu verfolgen. 
Erstmals wird das Geschwindigkeitsfeld des EkstrÃ¶ Schelfeises simuliert, jedoch 
unterbleiben prognostische Rechnungen aufgrund fehlender MassenbilanzgrÃ¶ÃŸe 
Werden diese, sowie die Topographie des Untergrundes in kÃ¼nftige Expeditionen 
erfaÃŸt kann das gekoppelte Modell, auf das EkstrÃ¶ Schelfeis angewandt, neue 
Erkenntnisse Ã¼be die Dynamik groÃŸe Eismassen liefern. 
Summary 
While Antarctica's influence on the global climate can be taken for granted, 
questions concerning the present equilibrium condition of the Antarctic Ice Sheet 
rernain Open. In answering the relevant question for the mass budget, the ice 
shelves fringing the continent play an irnportant role because they largely drain the 
ice flowing frorn the inland. 
This thesis addresses to the dynarnics of ice shelves and their sensivity to changing 
rnass-balance quantities. Using the flow law for ice, a set of differential equations 
describing ice-shelf flow is developed. The calculated velocity field is improved 
locally by defining a retarding rnechanisrn which sirnulates basal friction. 
Being able to reproduce the observed flow of the Filchner-Ronne Ice Shelf, the 
rnodel is used to sirnulate transient ice-shelf dynarnics. This irnplies solving the 
rnass-conservation equation, involving accurnulaton rates and ablation rates frorn 
the ice-shelf surface and bottorn. 
By rneans of the sirnulated present-day flow field, accurnulation rates at the ice- 
shelf bottom in excess of 2 rnla are derived for a locally lirnited area. Prognostic 
studies cornprising hypothetical distributions of accurnulation and rnelting reveal 
that the ice-shelf thickness profile strongly depends on interactions with the ocean. 
In order to investigate how steady-state profiles influence the grounding line 
position, the ice-shelf model is expanded by a flow model for the ice sheet. Due to 
lack of data, the coupled model is rnerely applied to a synthetic ice sheetlice shelf 
System. For defined rnass fluxes and a given sea-bottorn topography the evolution 
of each cornponent can then be followed. 
For the first time, the flow of EkstrÃ¶r Ice Shelf is sirnulated but, because the rnass- 
balance is not known, prognostic calculations have not been perforrned. If rnass 
balance and bottorn topography should be recorded by future expeditions, the 
coupled model, when applied to the EkstrÃ¶ Ice Shelf will reveal new findings O n  
the dynamics of large ice masses. 
1 Einleitung 
Der Eisschild der Antarktis speichert gegenwÃ¤rti etwa 30 Mill. km3 Eis, das unter 
dem EinfluÃ der Schwerkraft zur KÃ¼st hin abflieÃŸt Schwimmende Schelfeise sau- 
men etwa 44% der antarktischen KÃ¼stenlinie Mit rund 1.5 Mill. km2 nimmt deren 
GesamtflÃ¤ch rund 11 % der Antarktis ein (Drewry, 1983), (Abb. 1 . I  ). 
Schelfeise werden gebildet, wenn die Unterseite des Inlandeises unter dem Mee- 
resspiegel liegt und die AusdÃ¼nnun so groÃ ist, daÂ die vorhandene Wassertiefe 
ausreicht, das Eis aufschwimmen zu lassen. Den Ãœbergangsbereic zwischen In- 
landeis und Schelfeis bezeichnet man als Aufsetzlinie. Besonders bei schnell flie- 
ÃŸende EisstrÃ¶men Ã¼be die der grÃ¶ÃŸ Teil des vom Kontinent abflieÃŸende Eises 
meer ) 
Abb. 1.1 : Die Schelfeise der Antarktis sÃ¤ume mehr als 40% der 
KÃ¼stenlinie Sie entsorgen ein GroÃŸtei der jÃ¤hrlic in der Antarktis 
akkumulierenden NiederschlÃ¤ge Neben den groÃŸe Schelfeisen 
ROSS und Filchner-Ronne gibt es eine Reihe kleinerer Schelfeise, 
wie das EkstrÃ¶ Schelfeis, auf dem die deutsche Forschungstation 
GvN liegt. 
in die Schelfeise gelangt, entartet diese Linie zu einer Ãœbergangszone deren Brei- 
te ein mehrfaches der EismÃ¤chtigkei betragen kann (Doake, 1985; Herterich, 
1987; Stephenson & Bindschadler, 1988). 
Findet ein Schelfeis in groÃŸe Buchten seitlichen Halt, kann es sehr weit ins Meer 
hinausreichen. Zwischen der Aufsetzlinie und der Schelfeiskante, an der von Zeit 
zu Zeit groÃŸ Tafeleisberge abbrechen, betrÃ¤g die LÃ¤ng dann oft mehrere hun- 
dert Kilometer. 
Die grÃ¶ÃŸt Schelfeise sind das Ross-Schelfeis und das Filchner-Ronne Schelfeis 
mit einer FlÃ¤ch von zusammen etwa 1 Mill. km2. Beide zusammen haben ein 
Einzugsgebiet, das groÃŸ Teile der Westantarktis und Teile der Ostantarktis, 
insgesamt fast 6 Mill. km2, also mehr als 40% der FlÃ¤ch der Antarktis umfaÃŸt 
Dem ungehinderten Ausbreiten eines Schelfeises stehen ScherkrÃ¤ft an seitlichen 
Begrenzungen und ReibungskrÃ¤ft in Gebieten mit Bodenkontakt entgegen. Zwi- 
schen antreibenden und bremsenden KrÃ¤fte besteht ein Gleichgewicht, das das 
Dickenprofil eines Schelfeises bestimmt. An der Aufsetzlinie Ã¼b das Schelfeis ei- 
nen RÃ¼cksta auf das angrenzende Inlandeis aus. Die EismÃ¤chtigkei an der Auf- 
setzlinie beeinfluÃŸt wenigstens lokal, das Profil des Inlandeises. Das ist besonders 
bei marinen Inlandeisen wie der Westantarktis, deren Basis groÃŸrÃ¤um unterhalb 
des Meeresspiegels liegt, von Bedeutung. Kommt es durch klimatische Ã„nderun 
gen zu einer SchwÃ¤chun der stÃ¼tzende Schelfeise, ist ein RÃ¼ckschreite der 
Aufsetzlinie, verbunden mit einer Verminderung des gespeicherten Eisvolumens 
die Folge. Daraufhin fÃ¼hr ein steigender Meeresspiegel zu einer positiven RÃ¼ck 
kopplung, die das AuflÃ¶se des Eisschildes beschleunigt. Diese Theorie wurde 
von zahlreichen Autoren aufgenommen, jedoch ohne daÂ bisher Gewissheit Ã¼be 
den Gleichgewichtszustand der Antarktis erlangt werden konnte (Mercer, 1978; 
Thomas & Bentley, 1978; Thomas et al., 1979; Lingle, 1984; Van der Veen, 1985, 
1987). Diese Frage gewinnt aber angesichts der aktuellen Diskussion Ã¼be eine 
C02 - induzierte ErwÃ¤rmun der ErdatmosphÃ¤r zunehmend an Bedeutung. 
Bevor Fernerkundungsrnethoden, wie die Satellitenaltimetrie, mit umfassendem 
Datenmaterial Ã¼be ausreichend groÃŸ Zeitintervalle hinweg Aussagen Ã¼be rela- 
tive Ã„nderunge des Eisvolumens der Antarktis ermÃ¶glichen ist man auf Modelle 
angewiesen, um den Zustand der Antarktis zu beschreiben. Modellrechnungen, die 
helfen, die den FlieÃŸeigenschafte groÃŸe Eismassen zugrundeliegenden physi- 
kalischen Prinzipien zu verstehen, kÃ¶nne an gezielt ausgewÃ¤hlte Stellen durch 
Feldrnessungen verifiziert werden. Umgekehrt erlauben gÃ¼ltig Modelle, lokal 
gemessene GrÃ¶ÃŸ auf Gebiete zu Ã¼bertrage die nicht direkten Messungen zu- 
gÃ¤nglic sind. 
Bis heute gibt es kein Modell, das das komplexe System Eis - Ozean - AtmosphÃ¤r 
umfassend beschreiben kÃ¶nnte Wechselwirkungen an den GrenzflÃ¤che Eis - 
Ozean oder Eis - AtmosphÃ¤r gehen lediglich als vorgegebene Randbedingungen, 
allenfalls in parametrisierter Form in Sirnulationen der Eisdynamik ein (Oerlemans, 
1982; Huybrechts & Oerlemans, 1988). 
Zwei GrÃ¼nd heben die exponierte Bedeutung von Schelfeisen hinsichtlich klima- 
tisch relevanter Fragestellungen hervor: 
i) aufgrund des groÃŸe Einzugsgebietes treten Ã„nderunge der Mas- 
senbilanz der Antarktis auf Schelfeisen und besonders auf EisstrÃ¶me 
verstÃ¤rk hervor (Stephenson & Bindschadler, 1988) 
i )  Schelfeise reagieren schneller als Eisschilde auf verÃ¤ndert Wech- 
selwirkungen mit AtmosphÃ¤r oder Ozean, das heiÃŸ auf verÃ¤ndert Ak- 
kumulations- und Ablationsraten 
Damit werden Schelfeise auch zukÃ¼nfti Gegenstand ausgedehnter Feldmessun- 
gen sein, deren Interpretation durch Modelle zu stÃ¼tze ist. 
Aufgrund der unterschiedlich groÃŸe Zeitskalen, ein Inlandeis benÃ¶tig etwa 10000 
- 100000 Jahre zum Aufbau eines stabilen Zustandes, ein Schelfeis nur 1000 
Jahre (Oerlemans,1982; Herterich, 1987), kÃ¶nne fÃ¼ die Simulation der Dynamik 
von Schelfeisen die Randbedingungen an der Aufsetzlinie nÃ¤herungsweis als 
stationÃ¤ betrachtet werden. 
Die einfache Geometrie von Schelfeisen erlaubt, vereinfachende Annahmen be- 
zÃ¼glic des FlieÃŸen zu treffen, ohne die zugrundeliegende Physik wesentlich zu 
verletzen. Dennoch sind die das FlieÃŸe beschreibenden Differentialgleichungen 
so komplex, daÂ nur numerische LÃ¶sunge mÃ¶glic sind. 
Es gibt eine Reihe von Arbeiten, die sich mit numerischen Simulationen von 
Schelfeisen, deren Bewegungen und Interaktionen befassen. Den Arbeiten von 
Van der Veen (1984) mit eher theoretischem Charakter stehen die AusfÃ¼hrunge 
von MacAyeal & Thomas (1982) und MacAyeal & Lange (1986) gegenÃ¼ber um nur 
einige zu nennen. Letztere behandeln die Dynamik des ROSS und des Filchner- 
Ronne Schelfeises. Das ist mÃ¶glich seit umfangreiche, aus geophysikalischen 
Messungen gewonnene Daten Ã¼be die Verteilung der EismÃ¤chtigkeite verfÃ¼gba 
sind. 
MacAyeal & Thomas (1982) benutzen die Methode der finiten Elemente (FE), die 
universal einsetzbar ist und auf viele spezielle Probleme angepaÃŸ werden kann 
(Fastook, 1987). Eine variable ElementgrÃ¶Ã ermÃ¶glich eine verbesserte AuflÃ¶ 
sung in Gebieten mit groÃŸe rÃ¤umliche Gradienten der fÃ¼ die Modellierung rele- 
vanter GrÃ¶ÃŸe Ein Beispiel dafÃ¼ sind die engen, aber schnell flieÃŸende Eis- 
strÃ¶me Die Methode der finiten Differenzen (FD) erfordert dagegen ein 
Ã¤quidistante Gitter, auf dem die Modellgleichungen zu approximieren sind. DafÃ¼ 
erlaubt sie, einfacher als FE-Methoden, die Ausdehnung des Modellgebietes zu 
variieren, was bei prognostischen Simulationen von Vorteil ist (Van der Veen, 
1987). 
2 Das FlieÃŸe von Schelfeisen 
Bevor ich auf das FlieÃŸe von Schelfeisen eingehe, mÃ¶cht ich kurz einige Grund- 
lagen der Eisdeformation vorausschicken. Dabei verzichte ich auf die mikroskopi- 
schen VorgÃ¤ng des Kristallgitters zugunsten einer eher phenomÃ¤nologische Be- 
schreibung der mechanischen Eigenschaften polykristallinen Eises. 
2.1 Physikalische Grundlagen 
Aus Laborversuchen, in denen eine polykristalline Eisprobe ScherkrÃ¤fte ausge- 
setzt wird, lassen sich typische Spannungs - Dehnungs - Kurven, sogenannte 
Kriechkurven gewinnen. Abbildung 2.1 zeigt solche Kurven fÃ¼ niedrige, mittlere 
und hohe Scherspannungen. Im zeitlichen Verlauf der Kriechkurven werden die 
als primÃ¤res sekundÃ¤re und tertiÃ¤re Kriechen benannten Stadien der 
Verformung deutlich. Das zeitabhÃ¤ngig Deformationsverhalten kann mit Hilfe 
einer Fehlstellentheorie, die das Wirken von Versetzungen und Gitterfehlern des 
Eiskristalls auf die plastischen Eigenschaften der Probe behandelt, erklÃ¤r werden. 
Dabei haben auch Interaktionen von Fehlstellen mit der Migration von 
Korngrenzen eine wichtige Rolle. In einem Wechselspiel zwischen aufweichenden 
Mechanismen und VorgÃ¤ngen die eine Deformation behindern, stellt das 
sekundÃ¤r Kriechen einen Gleichgewichtszustand dar. Paterson (1981) nimmt an, 
daÂ dieser Zustand fÃ¼ groÃŸe natÃ¼rlic vorkommende Eismassen, also auch fÃ¼ 
Schelfeise gilt. 
Z E I T  
Abb. 2.1 .: Kriechkurven aus Scherversuchen mit kleinen (I), mittle- 
ren (11) und hohen (111) Scherspannungen. Nach einer sofort 
einsetzenden elastischen Verformung erfolgen die verschie- 
denen Stadien der plastischen Deformation, die aus Interak- 
tionen irn Kristallgitter resultieren (nach Paterson,1981). 
Aus Scherversuchen mit Spannungen von 50 - 200 kPa, die fÃ¼ groÃŸ natÃ¼rlich 
EiskÃ¶rpe reprÃ¤sentati sind, leitete Glen (1 955) ein FlieÃŸgeset der Form 
ab, das die Scherungsrate und die anliegende Scherspannung Txy mit Hilfe 
der FlieÃŸparamete A und n verknÃ¼pft Darin ist n eine Konstante, wÃ¤hren A von 
der Temperatur, der Kristallstruktur, dem Grad der Verunreinigung und weiteren 
Faktoren abhÃ¤ngt Der EinfluÃ der Temperatur auf die Verformbarkeit von Eis findet 
Ã¼be die Arrhenius - Relation 
Eingang in das FlieÃŸgesetz Darin sind R die allgemeine Gaskonstante und T die 
absolute Temperatur. FÃ¼ Eistemperaturen Ã¼be 263 K wird die Aktivierungsenergie 
Q mit 60 kJImol, fÃ¼ Temperaturen darunter mit 130 kJImol angegeben (Paterson, 
Tab. 1: Der FlieÃŸparamete A in Relation zur Temperatur des 
Eises (n=3; Paterson, 1981). Die Einheit Pa-3a-1 entspricht 
der Ã¼bliche Praxis, die Eisdynamik durch jÃ¤hrlich Bewe- 
gungs- und Deformationsraten zu beschreiben. 
Es hat sich gezeigt, daÂ mit n = 3 das FlieÃŸgeset eine Form annimmt, die univer- 
sell auf die Rheologie von Gletschereis anwendbar ist. Dieser, von Weertman 
(1957) fÃ¼ das FlieÃŸe von Schelfeisen vorgeschlagene Exponent wird von Tho- 
mas (1973b) an Feldmessungen verifiziert. Die Deformation von Eis ist damit ein 
nichtlineares Problem. Im Falle von n = 1 verhielte es sich wie eine Newton'sche 
FlÃ¼ssigkeit A wÃ¤r der Kehrwert der dynamischen ViskositÃ¤t MacAyeal & Lange 
(1 986) nehmen fÃ¼ vergleichende Rechnungen auch ein lineares FlieÃŸgeset an. 
Obwohl Gleichung (2.1) allgemein anerkannt ist und mit einer Fehlstellentheorie 
ausreichend erklÃ¤r werden kann, haben Messungen an Gletschern gezeigt, daÂ A 
und n weit gestreute Werte annehmen kÃ¶nne (Paterson, 1981). 
2.2 Modellvorstellungen 
Die Elemente des Systems Eisschild - Ãœbergangszon - Schelfeis unterscheiden 
sich grundsÃ¤tzlic im Typ der vorherrschenden Spannungskomponenten, die das 
FlieÃŸe beeinflussen. Bewegungen des weitgehend am Untergrund festgefrorenen 
Inlandeises werden Ã¼berwiegen durch die, von Eisdicke und OberflÃ¤chenneigun 
bestimmten Scherspannungen angetrieben. DemgegenÃ¼be treten im Schelfeis, 
da es auf dem Wasser reibungsfrei gelagert ist, kaum vertikale ScherkrÃ¤ft auf. 
Stattdessen Ã¼berwiege die aus Gradienten der EismÃ¤chtigkeite resultierenden 
longitudinalen Spannungen (Weertman, 1957; Sanderson & Doake, 1979; Van der 
Veen, 1987; Whillans,1987). Die Kopplung zwischen Eisschild und Schelfeis er- 
folgt in einer Ãœbergangszon lokal variierender Breite. In FlieÃŸrichtun werden hier 
kontinuierlich Scherspannungen abgebaut und durch Longitudinalspannungen er- 
setzt. (Van der Veen, 1987; Herterich, 1987). Aufgrund fehlender Reibung an der 
Eisunterseite von Schelfeisen bietet es sich an, vertikal gemittelte FlieÃŸparamete 
zu verwenden und das FlieÃŸe in einem, auf die horizontalen Dimensionen redu- 
zierten Modell zu untersuchen. 
Erste theoretische AnsÃ¤tz bezÃ¼glic des FlieÃŸen von Schelfeisen gehen auf 
Weertman (1 957) und Budd (1 966) zurÃ¼ck Thomas (1 973a) erweiterte die Theorie 
auf Schelfeise unterschiedlicher Geometrie und Sanderson (1 979) berechnete 
Gleichgewichtsprofile der EismÃ¤chtigkeiten Eine ausfÃ¼hrlich Diskussion der im 
Schelfeis auftretenden KrÃ¤ft findet man bei Whillans (1 987). Die folgenden, der 
Arbeit von Thomas (1973a) entstammenden AusfÃ¼hrungen geben einen Einblick 
in die Mechanismen, die ein Schelfeis antreiben, beziehungsweise dessen 
Bewegung bremsen. 
Die Differenz der vertikal integrierten Longitudinalspannungen im Eis und des vom 
Seewasser aufgebauten Gegendruckes bestimmt die Spannungskomponente Fd, 
die das FlieÃŸe eines Schelfeises antreibt. Mit der HÃ¶h h der EisoberflÃ¤ch be- 
zÃ¼glic des Meeresspiegels , die im Schelfeis aus dem Schwimmgleichgewicht 
gemÃ¤ h = (1 -pi/pw)H zu gewinnen ist, gilt: 
Pi und pw sind die Dichten von Eis und Meerwasser, g die Erdbeschleunigung und 
H die Dicke des Schelfeises. Gleichung (2.3) zeigt, daÂ die Ã¼be dem Wasserspie- 
gel vorhandene Eisrnasse FlieÃŸbewegunge erzeugt. 
l 
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Eisschild 1 Schelfeis 
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Abb. 2.2: Schematisiertes Querschnittsprofil durch Eisschild und Schelf- 
eis. Es herrschen zwei grundsÃ¤tzlic verschiedene Deformationstypen 
vor. WÃ¤hren im Inlandeis am Boden wirkende ScherkrÃ¤ft fÃ¼ verti- 
kale Scherungen sorgen, erfolgt die Ausdunnung des Schelfeises 
durch longitudinale Spannungen. X und y nehmen die horizontalen 
Koordinaten ein, wobei X in FlieÃŸrichtun weist. z ist Null auf Mee- 
resniveau und positiv nach oben. 
Schelfeise befinden sich oft in Buchten, an deren RÃ¤nder das ausflieÃŸend Eis 
ScherkrÃ¤ft erfÃ¤hrt die dem FlieÃŸe entgegenwirken. Deren EinfluÃ auf ein 
Schelfeis mit parallelen seitlichen Begrenzungen lÃ¤Ã sich abschÃ¤tzen wenn man 
annimmt, daÂ die maximalen Scherspannungen Ts 50 - 100 kPa betragen. Dann 
gilt fÃ¼ die Mittellinie des Schelfeises: 
Darin sind a die halbe Breite des Schelfeises und Hi die EismÃ¤chtigkeite am 
seitlichen Rand. Thomas (1973a) berechnet damit die longitudinale Deforma- 
tionsrate gemÃ¤Ã 
Der darin enthaltene Faktor 0 berÃ¼cksichtig den EinfluÃ der Geometrie des 
Schelfeises auf die Deformationsrate. FÃ¼ ein Schelfeis mit parallelen seitlichen 
Berandungen ist 0 =I13 ("+l)I2. An der Schelfeiskante ( X = X) ist Fs = 0 , womit der 
rechte Term in der Klammer von (2.5) verschwindet. Sind hier die EismÃ¤chtigkeite 
H, beziehungsweise der Ã¼be dem Meeresspiegel liegende Teil h bekannt, ergibt 
(2.5) explizit die longitudinalen Deformationsraten &xx. Das wird in Abschnitt 3 ge- 
nutzt, um in der numerischen LÃ¶sun der das FlieÃŸe beschreibenden Differential- 
gleichungen die seewartigen Randbedingungen zu quantifizieren. 
I 
Schelfeis I 
Abb. 2.3: ScherkrÃ¤ft TS an den seitlichen Berandungen eines 
Schelfeises beeinfluÃŸe dessen FlieÃŸgeschwindigkeite umge- 
kehrt proportional zur Breite 2a. An der Schelfeiskante (x=X) ver- 
schwindet dieser EinfluÃŸ (nach Thomas, 1973a) 
Befinden sich unter dem Schelfeis Untiefen, wo das Eis den Meeresboden berÃ¼hrt 
treten durch basales Gleiten (Gleiten Ã¼be den Untergrund) zusÃ¤tzlich Reibungs- 
KrÃ¤ft auf, die den FluÃ des Schelfeises hemmen. GegenwÃ¤rti ist die diesem Pro- 
zeÃ zugrundeliegende Physik noch wenig verstanden. Weertman (1 964), Budd et 
al. (1 979) und Bindschadler (1 983) versuchen, mit empirisch abgeleiteten Ge- 
setzen, den Vorgang des basalen Gleitens bei Gletschern zu beschreiben. Wegen 
fehlender Daten hinreichender Genauigkeit Ã¼be vertikale Scherspannungen und 
OberflÃ¤chenneigunge ist es sehr schwierig, die Gesetze fÃ¼ Schelfeise anzu- 
wenden. 
Ein Ansatz, der die antreibenden Druckgradienten vermindert, kann den bei Bo- 
denkontakt lokal gebremsten FluÃ von Schelfeisen simulieren. MacAyeal (1 989) 
macht einen derartigen Ansatz fÃ¼ einen Eisstrom, der auf wasserfÃ¼hrende Sedi- 
menten aufliegt. Ist die ViskositÃ¤ dieser basalen Sedimente gering verglichen mit 
der des aufliegenden Eises, erfolgt die Scherung Ã¼berwiegen im Sediment. Der 
Eisstrom verformt sich dann Ã¤hnlic wie ein schwimmendes Scheitels bei verrin- 
gerten longitudinalen Spannungen. 
3 Modellrechnungen 
In diesem Abschnitt wird ein Formalismus entwickelt, der die Dynamik von Schelf- 
eisen beschreibt. Basierend auf den GrundsÃ¤tze der Kontinuumsmechanik und 
unter Verwendung eines nichtlinearen FlieÃŸgesetze nach Glen (1955) lassen sich 
zwei Differentialgleichungen herleiten, die die horizontalen Bewegungen eines 
Schelfeises erfassen. FÃ¼ die Ãœbergangszon zwischen Eisschild und Schelfeis 
fÃ¼hrt Herterich (1987) entsprechende Ãœberlegunge aus, um sie in einem vertika- 
len 2D - Modell zu verwenden. Sind die FlieÃŸgeschwindigkeite als LÃ¶sun der 
Differentialgleichungen bestimmt, gehen sie in die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den 
MassenfluÃ ein, aus der zeitliche Ã„nderunge der EismÃ¤chtigkeite resultieren. 
3.1 Gleichungen, die das FlieÃŸe beschreiben 
Die auf ein gedachtes Volumenelement des Schelfeises (Abb. 3.1) wirkenden 
KrÃ¤ft bilden die Grundlage der zu beschreibenden Bewegungsgleichungen. Man 
unterscheidet zwischen VolumenkrÃ¤ften in diesem Fall GewichtskrÃ¤ften und an 
der KÃ¶rperoberflÃ¤c angreifenden KrÃ¤ften 
Abb. 3.1: Das Gleichgewicht der auf ein Volurnenelement wirkenden 
KrÃ¤ft ist Grundlage fÃ¼ die aufzustellenden Bewegungsglei- 
chungen. Man unterscheidet Longitudinalspannungen ('cxx, 'Cyy, 
senkrecht zur OberflÃ¤ch und Scherspannungen ( ixz, txy,  ...) 
parallel dazu. Es sind nur sechs der neun Elemente des Span- 
nungstensors gezeigt. 
Unter der Annahme vernachlÃ¤ssigbare Beschleunigungen erlaubt die Anwendung 
des zweiten Newton' sehen Gesetzes, im KrÃ¤ftegleichgewich folgende Gleichun- 
gen aufzustellen (Jaeger, 1969). 
Die Gleichungen 3.1) bis 3.3) zeigen, daÂ die Divergenz des Spannungstensors T 
irn Gleichgewicht mit der durch die Schwerebeschleunigung erzeugten 
Volurnenkraft pig steht. Die Erdbeschleunigung g ist hier wegen der Wahl des 
Koordinatensystems negativ. Wie bereits erwÃ¤hnt sind vertikale Scherspannungen 
in weiten Bereichen eines Schelfeises sehr gering, weshalb die folgenden 
AbschÃ¤tzunge gelten: 
Damit fÃ¼hr (3.3) mit anschlieÃŸende Integration Ã¼be z auf 
mit zs als HÃ¶h der EisoberflÃ¤che 
Der hydrostatische Druck P, definiert als Summe der Spurelemente von T 
(P=1/3(Txx + Tyy + Tzz)) hat keinen merkbaren EinfluÃ auf das FlieÃŸverhalte von 
Eis (Jaeger, 1969; Paterson, 1981). Dann fÃ¼hr die Subtraktion des hydrostatischen 
Anteils gemÃ¤Ã 
auf die Elemente des Spannungsdeviators T', die allein das FlieÃŸverhalte be- 
stimmen. Insbesondere lauten die longitudinalen Spannungsdeviatoren in X- und 
y- Richtung dann: 
Durch Addition von 2*(3.5) und (3.6), bzw. 2*(3.6) und (3.5) erhÃ¤l man: 
Die Umformung nach 'cxx und 'cyy und Einsetzen in (3.1), bzw. (3.2) liefert die fol- 
genden Gleichungen: 
Die darin enthaltenen Gradienten 3 ~ ~ ~ 1 3 ~  und 3tZ7/3y hÃ¤nge gemÃ¤ (3.4) von der 
Neigung der EisoberflÃ¤ch ab. Da das Schelfeis schwimmt, kann man zs als 
Funktion der EismÃ¤chtigkei H beschreiben, wenn die Dichten von Eis und 
Meerwasser, pi und pw bekannt sind. Im Schwimmgleichgewicht (Isostasie) gilt: 
so daÂ (3.9) und (3.10) in 
Ãœbergehen Diese Differentialgleichungen werden lÃ¶sbar wenn man die Kompo- 
nenten des Spannungsdeviators TÃˆ durch die entsprechenden Verzerrungsraten 
ersetzt. Dazu benÃ¶tig man das FlieÃŸgeset von Glen in der generalisierten Form 
(Nye, 1957): 
(3.13) ist die Erweiterung von (2.1) auf den allgemeinen Fall, wo mehrere 
Spannungskomponenten auf das das Eis einwirken. In (3.13) ist die effektive 
Scherspannung T eine stets positive GrÃ¶ÃŸ die durch die zweite Invariante des 
Spannungstensors gemÃ¤Ã 
definiert ist (Jaeger, 1969). T trÃ¤g der Invarianz des FlieÃŸgesetze bezÃ¼glic 
Koordinatentransformationen Rechnung. Die Definition der effektiven Scherungs- 
rate & lautet analog; 
Damit geht im speziellen Fall der effektiven Deformation das FlieÃŸgeset in 
Ã¼ber Wenn man jetzt noch die Verzerrungsraten als Gradienten der Geschwindig- 
keitskomponenten u,v,w = Ui,Ui,U[< 
ausdrÃ¼ckt kann (3.13), nach 'Ci,' umgeformt, in (3.1 1) und (3.12) eingesetzt werden. 
In 
-- ' L-1 
n . n  T..'= & . . A  & 
' J  ' I  
ist der Term &1ln-1 unter Verwendung von (3.1 5) und (3.1 7) durch 
zu ersetzen. Zur besseren Ãœbersich sei 
I 
Dann folgt schlieÃŸlic durch Einsetzen von (3.18) in (3.1 I ) ,  bzw. (3.12), also Erset- 
zen der Spannungskomponenten durch Geschwindigkeitsgradienten, ein Satz von 
partiellen Differentialgleichungen, deren LÃ¶sun das Geschwindigkeitsfeld von 
Schelfeisen angibt. 
Darin sind bereits duldz und avldz sowie dwldx und dw/dy vernachlÃ¤ssigt da verti- 
kale Scherungen gering und die horizontalen Gradienten von W als klein gegen- 
Ã¼be denen von U und V anzusehen sind. Mit der lnkornpressibilitÃ¤tsbedingun fÃ¼ 
Eis (3.23) lÃ¤Ã sich aw/az in (3.19) eliminieren. Jetzt enthalten (3.20) und (3.21) nur 
noch zwei Unbekannte, nÃ¤mlic U und V. Geophysikalische und glaziologische 
Messungen bestimmen H und Pi. Ozeanographische Messungen an der 
Schelfeiskaate legen pw fest. Zu erwartende laterale DichteÃ¤nderunge von 
weniger als 1%0 (Hellmer, 1989) haben nur einen geringen EinfluÃ auf das 
Schwimmgleichgewicht. Aus den Differentialgleichungen wird sofort deutlich, daÃ 
der temperaturabhÃ¤ngig FlieÃŸpararnete A und die von der Eisdickenverteilung 
bestimmten Neigungen der Schelfeisoberseite (azsldx, dzs/dy) das Geschwin- 
digkeitsfeld entscheidend beeinflussen. 
3.1 .I Das gebremste FlieÃŸe bei Bodenkontakt 
Hat das Schelfeis aufgrund zu geringer Wassertiefen, Kontakt zum Meeresboden, 
treten an der Eisunterseite ScherkrÃ¤ft auf, die entgegen der FlieÃŸrichtun wirken. 
Die als zusÃ¤tzlich Komponente in das FlieÃŸgeset eingehenden ScherkrÃ¤ft fÃ¼h 
ren dazu, daÃ die Eisdicke in FlieÃŸrichtun stÃ¤rke abnimmt, als ein ideales 
Schelfeis es zulassen kÃ¶nnt (Smith, 1986). Demzufolge impliziert das oben be- 
schriebene Modell, angewandt auf solche Bereiche, zu groÃŸ Deformationsraten 
und damit auch zu hohe Geschwindigkeiten. Da es sehr schwierig ist, die beteilig- 
Entfernung In Fl~eÃŸr~chtun (km) 
Abb. 3.2: Profilschniti Ã¼be die Doake lce Rumples im Filchner-Ronne Sche1feis.- 
gezeigt ist der Verlauf von Eisober- und Unterseite sowie der des 
Meeresbodens. Das von links nach rechts flieÃŸend Schelfeis beginnt, bei 
Kilometer 5 auf dem Meeresboden aufzuliegen (nach Srnith, 1986). z* ist die 
EismÃ¤chtigkei Ã¼be dem Schwimmgleichgewicht. BetrÃ¤g z* mehr als 30 Meter, 
zwingen die am Boden wirkenden ScherkrÃ¤ft das Schelfeis, um das Hindernis 
herumzuflieÃŸen Dann bildet sich eine Eiskuppel. 
ten Spannungen aus Feldmessungen abzuleiten (Hutter, 1983), scheidet die ex- 
plizite Anwendung des FlieÃŸgesetze zur Berechnung von Deformationsraten aus. 
Das Problem kann aber mit Hilfe eines praktischen Ansatzes zwar nicht gelÃ¶st so 
doch wenigstens abgeschwÃ¤ch werden. 
Der FluÃ des Eises wird Ã¼be einem EishÃ¶cke (ice rumple ) gebremst, bleibt aber 
von dem des Schelfeises bestimmt. Davon vÃ¶lli unabhÃ¤ngi flieÃŸ das Eis von ei- 
ner Eiskuppel (ice rise ) in der Regel radial nach auÃŸen Als weiteres Unterschei- 
dungsmerkal von Eiskuppel und EishÃ¶cke nennt Swithinbank (1 986) die HÃ¶h der 
EisoberflÃ¤ch bezÃ¼glic der des umgebenden Schelfeises. Danach erhebt sich ein 
Eishocker nie mehr als zo = 30 m Ã¼be das Schelfeisniveau, wÃ¤hren Eiskuppeln 
mehrere hundert Meter hoch sein kÃ¶nnen Dies ausnutzend, kann ein linearer An- 
satz, in den die HÃ¶h z* Ã¼be dem Schwimmgleichgewicht eingeht, die Simulation 
des gebremsten Flusses verbessern. z*, definiert als 
wird dazu benutzt, den antreibenden EinfluÃ von azs/dx und azs/ay auf die LÃ¶sun 
von (3.20) und (3.21) durch Multiplikation mit einem Wichtungsparameter r gemÃ¤ 
zu vermindern. Damit steht dem frei schwimmenden Schelfeis (z* = 0) als Grenzfall 
das aufliegende, stagnierende Eis (z* > 30 m) gegenÃ¼ber Dazwischen wirkt (3.22) 
wie eine basale Scherspannung, die im Gleichgewicht zu longitudinalen und trans- 
versalen Spannungen steht. 
3.2 Die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den MassenfluÃ 
Das Schelfeis wird als inkompressibel angesehen, was sicherlich im Firnbereich, 
also den oberen etwa 50 - 70 Metern nicht gilt (Herron & Langway, 1980). Die De- 
forrnationseigenschaften des Firns unterliegen eigenen Gesetzen. Da aber die 
Firnschicht nur einen Teil der gesamten Eisdicke einnimmt und auÃŸerde horizon- 
tale Gradienten der FirnmÃ¤chtigkei gering sind, kann das Schelfeis nÃ¤herungs 
weise als isotropes Medium angesehen werden. Aus der lnkornpressibilitÃ¤tsbedin 
gung, definiert durch 
du av aw 
=+-+-=o  ay Ã¶' 
kann durch Integration Ã¼be z die KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den MassenfluÃ 
gewonnen werden (Paterson, 1981). Darin sind Hu und Hv vertikal integrierte Mas- 
senflÃ¼sse a die Akkumulationsrate an der OberflÃ¤ch und rn die Schrnelzrate an 
der Eisunterseite. lrn stationÃ¤re Fall (i3HIdt = 0 ) halten sich Zu- und AbflÃ¼ss die 
Waage. Ist dagegen die Bilanz nicht ausgeglichen, erfolgen zeitliche EisdickenÃ¤n 
derungen, die ein neues Geschwindigkeitsfeld implizieren. Eine wiederholte An- 
wendung von (3.24) auf jeweils neu bestimmte FlieÃŸgeschwindigkeite fÃ¼hr je- 
weils auf neue Eisdicken. Sofern die Randbedingungen an der Aufsetzlinie (u,v,H) 
sowie die Akkumulations- und Schrnelzraten stationÃ¤ sind, erreicht das Schelfeis 
nach einer Simulationszeit in der GrÃ¶ÃŸenordnu von 1000 Jahren einen statio- 
nÃ¤re Zustand. 
3.3 LÃ¶sun der Modellgleichungen 
Die nichtlinearen Modellgleichungen (3.20) und (3.21) kÃ¶nne numerisch mit der 
Methode der finiten Differenzen gelÃ¶s werden. Dies geschieht mit einem, bei 
Holton (1979) beschriebenen Verfahren, der sukzessiven Relaxation. Um das Ge- 
schwindigkeitsfeld (u,v) als LÃ¶sun zu erhalten, sind die Randbedingungen auf 
dem geschlossenen Rand um das Modellgebiet zu definieren. Das kÃ¶nne einer- 
seits U und V, die Komponenten der FlieÃŸgeschwindigkei oder deren Gradienten, 
die horizontalen Deformationsraten sein. Werden u,v vorgegeben, spricht man von 
einer Dirichlet'schen Randbedingung, anderenfalls liegt eine Randbedingung nach 
Neuman vor. FÃ¼ Schelfeise liegen allgemein zu wenig Geschwindigkeitsmessun- 
gen vor, die als Randwerte in die LÃ¶sun eingehen kÃ¶nnten Das Problem laÃŸ sich 
umgehen, wenn man bezÃ¼glic der Randwerte zwei idealisierte Annahmen trifft: 
i) das aus dem Eisschild stammende Eis gelangt nur Ã¼be EisstrÃ¶m in 
das Schelfeis, womit U und V nur lokal zu bestimmen sind. Ã¼beral 
sonst auf der Aufsetzlinie gilt: u,v = 0. 
ii) die Deformationsraten an der Eisfront, der seewÃ¤rtige Begrenzung 
des Schelfeises, hÃ¤nge von der EismÃ¤chtigkei ab. Hier gilt eine Ab- 
schÃ¤tzun von Thomas (1 973a): 
Die Modellgleichungen sind also unter gemischten Randbedingungen zu lÃ¶sen 
wobei (3.25) als offene Randbedingung in prognostischen Simulationen eine 
mÃ¶glicherweis verÃ¤ndert Schelfeisdynamik berÃ¼cksichtig . Ãœbe das Modellge- 
biet wird ein Ã¤quidistante Gitter gelegt, auf dem die Modellgleichungen zu appro- 
ximieren sind. Zu Beginn der Iteration sind alle Geschwindigkeitswerte innerhalb 
des Modellgebietes gleich Null. Sie werden bei jedem Schritt durch Addition der 
Residuen, einem MaÃ der Abweichung von momentaner und exakter LÃ¶sung 
verbessert. FÃ¼ die Approximation erster Ordnung in zentralen Differenzen lauten 
die Residuen der k' ten Iteration folgendermaÃŸen 
Der fÃ¼ den nichtlinearen Charakter der Modellgleichungen verantwortliche f-Term 
wird aus der vorherigen Iteration gemÃ¤ 
Ã¼bernommen Unter der Annahme, daÂ laterale Ã„nderunge der effektiven Defor- 
mationsrate & gering gegenÃ¼be denen von U und V sind kÃ¶nne die horizontalen 
Gradienten af/3x und afldy in (3.26) und (3.27) vernachlÃ¤ssig werden. In Testrech- 
nungen zeigte sich, daÂ diese Terme kaum EinfluÃ auf die LÃ¶sun haben, aber 
einen erheblichen Mehraufwand an Rechenzeit erfordern. Die verbesserten Werte 
von U und V lauten nach der k'ten Iteration: 
Abbildung (3.3) verdeutlicht den Gang der sukzessiven Relaxation, die sowohl alte 
Werte der k-1' ten Iteration als auch neue Geschwindigkeiten in die Berechnung 
von u(i,j)k und v(i,j)k einbindet. 
Abb. 3.3: Gitteranordnung fÃ¼ die sukzessive Relaxation. Pfeile deuten 
die Richtung des LÃ¶sungsforschritt an. Das Residuum an der Stelle 
(i,j) wird sowohl aus alten (+) wie aus aktuellen Werten (0) berechnet. 
Mit zunehmender Anzahl von Iterationen ( und kleiner werdenden Residuen ) nÃ¤ 
hern sich u(i,j)k und v(i,j)k der exakten LÃ¶sun von (3.20, 3.21). Nun gilt es, ein Ab- 
bruchkriterium zu finden, daÂ einerseits eine befriedigende LÃ¶sun gewÃ¤hrleistet 
andererseits aber die benÃ¶tigt Rechenzeit begrenzt. Aus der Zunahme der im 
System enthaltenen kinetischen Energie lÃ¤Ã sich der Zustand der LÃ¶sun 
ableiten. FÃ¼ ein Schelfeis mit etwa 6000 Gitterpunkten zeigt Abbildung 3.4 den 
von der Zahl der Iterationen abhÃ¤ngende Verlauf der Energie. Bereits nach 5000 
Iterationen scheint die LÃ¶sun bis auf etwa 5 % einen asymptotischen Zustand zu 
erreichen. Dann unterscheiden sich U und V auf allen Gitterpunkten um weniger als 
0.25 mla vom Wert der vorherigen Iteration. Diese geringe Ã„nderun bedeutet 
nicht automatisch eine Konvergenz der LÃ¶sun gegen den angedeuteten 
Grenzwert, denn das Konvergenzverhalten von Relaxationen schlieÃŸ Stufen im 
Kurvenverlauf bei hÃ¶here lterationszahlen nicht aus. 
Anzahl Iterationen 
Abb. 3.4: Konvergenz der LÃ¶sun fÃ¼ ein Schelfeis mit etwa 6000 Gitter- 
punkten mit der Verfahren der sukzessiven Relaxation beginnend bei 
u=v=O Ã¼berall Aufgetragen ist die Summe der kinetischen Energie auf 
allen Gitterpunkten gegenÃ¼be der Anzahl der Iterationen. Bereits nach 
5000 Iterationen ist scheinbar ein asymptotischer Zustand nahezu er- 
reicht. Die Differenz der LÃ¶sun zweier aufeinanderfolgender Iteratio- 
nen betrÃ¤g dann Ã¼beral weniger als 0,25 mla. 
Die hohe Zahl von Iterationen gilt fÃ¼ die diagnostische LÃ¶sun zu einer gegeben 
Eisdickenverteilung, wobei zu Beginn alle u(i,j) und v(i,j) gleich Null sind. Geht 
aber das diagnostisch bestimmte Geschwindigkeitsfeld als Grundlage in 
zeitabhÃ¤ngig Simulationen ein, reichen wenige Iterationen aus, um auf die mit 
dem Zeitschrift erfolgten Ã„nderunge zu reagieren. Schon dann gilt fÃ¼ 8 = 0.25 
mla auf allen Gitterpunkten: 
In prognostischen Rechenlaufen, die bis zu 1500 Jahre kÃ¼nftige Schelfeisentwick- 
lung simulieren, resultieren die neuen EismÃ¤chtigkeite auf der KontinuitÃ¤tsglei 
chung fÃ¼ den MassenfluÃ (3.24). In zentralen Differenzen approximiert gilt fÃ¼ die 
EismÃ¤chtigkei zum Zeitpunkt t + dt: 
Das LÃ¶sungsschem und die Gitter-weite beeinflussen die GrÃ¶Ã des fÃ¼ die nume- 
rische LÃ¶sun optimalen Zeitschrittes. Die Wahl des Zeitschrittes, der den speziel- 
len Problemen anzupassen ist, wird bei der Anwendung des Modells erlÃ¤utert 
4 Das Filchner-Ronne Schelfeis 
Mit einer FlÃ¤ch von etwa 472 000 km* (Swithinbank, 1988) ist das Filchner-Ronne 
Schelfeis, kÃ¼nfti auch FRIS genannt, das zweitgrÃ¶ÃŸ Schelfeis der Antarktis. Auf- 
grund unregelmÃ¤ÃŸig Kalbens groÃŸe Tafeleisberge von bis zu einigen tausend 
Quadratkilometern GrÃ¶Ã unterliegt die FlÃ¤ch zeitlichen Schwankungen. Durch 
die Berkner Insel wird FRIS in das Ã¶stlich und kleinere Filchner Schelfeis und das 
westliche, grÃ¶ÃŸe Ronne-Schelfeis geteilt. Letzteres erhÃ¤l seinen ZufluÃ haupt- 
sÃ¤chlic aus der Westantarktis, das Filchner-Schelfeis Ã¼berwiegen aus der Ost- 
antarktis. Zu den EiszuflÃ¼sse aus dem Inland kommen weitere EintrÃ¤g durch 
Akkumulation von NiederschlÃ¤ge an der OberflÃ¤ch und durch Anlagern von Eis 
an der Schelfeisunterseite. Das Anlagern von in der WassersÃ¤ul unter dem 
Schelfeis gebildeten EisplÃ¤ttche fÃ¼hr vermutlich zur Bildung einer bis Ã¼be 300 m 
mÃ¤chtige basalen Eisschicht unter dem Ronne-Schelfeis (Engelhardt & De- 
termann, 1987; Thyssen, 1988; Diekmann et al., 1986). Der AbfluÃ von Eis erfolgt 
durch unregelmÃ¤ÃŸig Kalben groÃŸe Tafeleisberge sowie in erheblichem MaÃŸ 
durch Schmelzen an der Eisunterseite. Im Bereich der Eisfront ermittelte Berendt 
(1970) Schmelzraten bis zu 9 mla. In der NÃ¤h der Aufsetzlinie des Rutford 
Eisstroms berechnen Stephenson & Doake (1982) SchmelzbetrÃ¤g von 1,8 mla. 
Abbildung 4.1 zeigt das Filchner-Ronne Schelfeis und die jÃ¤hrliche Raten der 
Ã¼be EisstrÃ¶m eingebrachten Eisfracht. 
Nachdem Robin et al. (1983) eine Karte der EismÃ¤chtigkeite fÃ¼ FRIS vorlegten, 
konnten Lange & MacAyeal (1986) die ersten numerischen Simulationen des Ge- 
schwindigkeitsfeldes durchfÃ¼hren Diese finite-Elemente LÃ¶sunge sind durch 
spÃ¤ter Experimente (2.B. Lange & MacAyeal, 1988) ergÃ¤nzt In diesem Abschnitt 
stelle ich eine finite-Differenzen LÃ¶sun fÃ¼ die FlieÃŸgeschwindigkeite vor, um sie 
mit den Ergebnissen von Lange & MacAyeal (1 986) sowie mit in neuerer Zeit ge- 
wonnenen Daten aus Feldmessungen zu vergleichen. So verifiziert, dient das Mo- 
dell als Basis fÃ¼ prognostische Studien, die an Fallbeispielen die mÃ¶glich Ent- 
wicklung des Schelfeises zeigen. 
Abb. 4.1: Das Filchner-Ronne Schelfeis (FRIS) wird von neun EisstrÃ¶me 
mit Eis aus der West - und der Ostantarktis genÃ¤hrt Pfeile und Zahlen 
geben die Einstromgebiete sowie die ZufluÃŸrat (km3la) an (nach 
Mclntyre, 1986). Der schattierte Bereich zwischen den Eisinseln 'Henry' 
und 'Korff markiert die 'Doake Ice Rumples' (DIR), wo das Schelfeis 
durch Kontakt zum Meeresboden in seiner Ausbreitung gebremst wird. 
4.1 Die Eingangsdaten 
Die in das Modell eingehenden EismÃ¤chtigkeite gehen auf Robin et al. (1983) zu- 
rÃ¼ck Sie basieren auf einem flugzeuggestÃ¼tzte Radarverfahren, das im zentralen 
Bereich des Ronne-Schelfeises lediglich einen internen Reflektionshorizont, nicht 
aber die Eisunterseite erfaÃŸt Die nach dem direkten Nachweis einer basalen Eis- 
schicht (Engelhardt & Determann, 1987) verbesserten Daten (Abb. 4.2) bilden die 
Grundlage fÃ¼ die Arbeiten von Lange & MacAyeal (1986). Dieser Datensatz liegt 
auf einem 10 X 10 km Raster vor. Er enthÃ¤l Ã¼be die heutige Schelfeiskante hinaus 
seewÃ¤rt extrapolierte EismÃ¤chtigkeiten Ein so ausgedehntes Schelfeis mag phy- 
sikalisch undenkbar sein, ermÃ¶glich aber eine einfachere Beschreibung der see- 
wÃ¤rtige Randbedingungen fÃ¼ die Modellgleichungen. Der gerade Rand des Mo- 
dellgebietes erfordert die Definition nur einer Deformationsrate ( Exx ). 
Die Position der Schelfeiskante ist nicht stationÃ¤r JÃ¤hrlic rÃ¼ck sie um eine 
Strecke, die kleiner als die benutzte Gitterweite ist, vor. Durch das Kalben groÃŸe 
Eisberge wird die Eisfront in unregelmÃ¤ÃŸig AbstÃ¤nde zurÃ¼ckverlegt so daÂ 
eine Schwankung um eine Gleichgewichtslage anzunehmen ist. Da es bis heute 
nicht mÃ¶glic ist, das Abbrechen groÃŸe Tafeleisberge zu berechnen, ist die Aus- 
weitung des Modellgebietes letztlich konsequent. Zudem reduziert das 
Vorverlegen des Modellrandes den EinfluÃ der Randbedingungen auf die LÃ¶sun 
im heutigen Schelfeisgebiet. Eine negative Wirkung durch einen zusÃ¤tzlichen das 
Schelfeisprofil verÃ¤ndernde RÃ¼ckstau ist wegen der stark divergierenden 
RÃ¤nde des Inlandeises auszuschlieÃŸen 
Zur Definition der Randwerte an der Aufsetzlinie werden die von Mclntyre (1 986) 
publizierten Daten Ã¼be den MassenzufluÃ aus neun EisstrÃ¶me herangezogen 
(Tab. 2). Damit wird auf der Breite des jeweiligen Eisstromes eine, dem MassenfluÃ 
entsprechende FlieÃŸgeschwindigkei vorgegeben, wohingegen Ã¼beral sonst auf 
der Aufsetzlinie stagnierendes Eis angenommen wird. Das gilt auch fÃ¼ die im 
Schelfeisgebiet liegenden Eisinseln. Feldmessungen, die fÃ¼ das ROSS Schelfeis 
nahezu stagnierendes Eis auÃŸerhal der EisstrÃ¶rn nachweisen, stÃ¼tze diese 
NÃ¤herun (Engelhardt et al., 1990; Stephenson & Bindschadler, 1988; MacAyeal et 
al., 1986). 
Abb. 4.2: FRIS - Verteilung der EisrnÃ¤chtigkeite (m), im zentralen Bereich 
bereits korrigiert (nach Lange & MacAyeal, 1986). Die Eisdicken nehmen 
von bis Ã¼be 1500 m an der Aufsetzlinie auf unter 300 m an der Eiskante 
ab. GroÃŸ Gradienten treten zwischen 'Henry' und 'Korff sowie an der 
Front des Filchner Schelfeises auf. 
Lediglich fÃ¼ den Rutford Eisstrorn liegen direkte Messungen der FlieÃŸgeschwin 
digkeiten vor. Nach Frolich & Doake (1988) betrÃ¤g der EiszufluÃ etwa 12 krnSIa, 
was etwa das dreifache des von Mclntyre ermittelten Wertes ausmacht. Das Bei- 
spiel zeigt, mit welcher Unsicherheit die von Mcintyre genannten BilanzflÃ¼ss be- 
haftet sein kÃ¶nnen Testrechnungen zeigten, daÂ die diagnostische LÃ¶sun (Kap. 
4.2) weniger als die prognostische LÃ¶sun (Kap. 4.3) von der Wahl der 
Randbedingungen abhÃ¤ngt 
Breite (km) MassenfluÃŸ(km3la 
Foundation Eisstr. 48 59,4 
Recovery GI. 3 9 39,5 
Slessor GI. 3 1 34,l 
Support Force GI. 6 4 22,7 
Institute Eisstr. 48 22,O 
Bailey Eisstr. 80 21,7 
Evans Eisstr. 6 0 16,2 
Carlson Inlet 30 15,9 
Rutford Eisstr. 2 7 3,9 
Rutford Eisstr * 12,O 
Tab. 2: MassenbilanzgrÃ¶ÃŸ fÃ¼ die, in das Schelfeis flieÃŸende Eis- 
strÃ¶m nach Mclntyre(1986). * Daten fÃ¼ Rutford von Frolich & 
Doake (1988) aus direkten Messungen. 
An der seewÃ¤rtige Berandung lassen sich die Geschwindigkeitsgradienten 
(Strainraten) mit Hilfe von Gleichung 3.25 definieren: 
Ein Vorteil dieser AbschÃ¤tzun ist die MÃ¶glichkeit zeitlich variable Randbedingun- 
gen Ã¼be die EisrnÃ¤chtigkei H zu erfassen. FÃ¼ die mittlere Eisdichte pi ist aus 
Thyssen (1 988, GI. (1)) folgende Beziehung abzuleiten: 
Die Verwendung einer mittleren Eisdichte anstelle eines Dichte-Tiefen Profils fÃ¼hr 
dazu, daÂ (3.25) Ã¼berhÃ¶h Strainraten liefert. Eine mittlere Eisdichte verÃ¤nder die 
Massenverteilung Ã¼be dem Meeresspiegel, so daÂ die berechneten Deformations- 
raten um einen Faktor 3 zu hoch sind (Budd, 1957). Ozeanographische 
Messungen an der Schelfeiskante legen die Dichte des Meerwassers pw auf 1028 
kglm3 fest (Foldvik et al., 1985). Laterale Ã„nderunge von pw, von Hellmer (1 989) 
auf unter 1 %O geschÃ¤tzt sind zu vernachlÃ¤ssigen 
4.2 Die diagnostische LÃ¶sun 
Unter den genannten Randbedingungen und einem FlieÃŸparamete von A=2.5 X 
10-16 kPa-3s-1 entsprechend einer mittleren Eistemperatur von -1 70C ergibt die LÃ¶ 
sung von 3.20 und 3.21 die heutigen FlieÃŸgeschwindigkeite des Filchner-Ronne 
Schelfeises (Abb. 4.3). Erkennbar sind die schnell flieÃŸende EisstrÃ¶me die, nach- 
dem sie in das Schelfeisgebiet eintreten, aufgrund der MÃ¶glichkei seitlicher Aus- 
breitung (Divergenz), an Geschwindigkeit verlieren. Zur Eiskante hin erfolgt dann 
eine Zunahme bis Ã¼be 1600 m/a auf dem Ronne-Schelfeis und etwa 1200 mla auf 
dem Filchner-Schelfeis. Das allgemeine FlieÃŸmuste ist mit den Ergebnissen von 
Lange & MacAyeal (1986) vergleichbar. Zwischen den Eisinseln 'Henry' und 'Korff' 
findet sich ebenfalls eine Struktur mit hohen Geschwindigkeiten, die die von Smith 
(1986) genannten 50 m/a um nahezu eine GrÃ¶ÃŸenordnu Ã¼berschreiten Der 
Grund liegt darin, daÂ das Modell in diesem Bereich ein frei schwimmendes 
Schelfeis annimmt, obwohl die hier lokalisierten Doake Ice Rumpfes (DIR) durch 
Reibung am Boden das Schelfeis bremsen. Die durch die Bodenreibung mÃ¶gli 
chen groÃŸe Eisdickengradienten fÃ¼hre demzufolge zu Ã¼berhÃ¶ht Geschwindig- 
Abb. 4.3: FRIS - modellierte FlieÃŸgeschwindigkeite ( d a )  fÃ¼ den heuti- 
gen Zustand bei einem FlieÃŸparamete A = 2.5 X 10-16 kPa-3s-1 ent- 
sprechend einer vertikal gemittelten Eistemperatur von -1 7%. Die Be- 
trÃ¤g Ã¼bersteige 1600 m/a fÃ¼ RONNE bzw. 1200 m/a fÃ¼ FILCHNER. 
Ein bremsender EinfluÃ von DIR ist nicht berÃ¼cksichtigt weshalb dort 
mehr als 800 m/a berechnet werden. Das allgemeine Muster stimmt 
mit den Ergebnissen von Lange & MacAyeal (1986) Ã¼berein 
Unter Anwendung des in Abschnitt 3.1 beschriebenen Bremsmechanismus liefert 
das Modell die in Abbildung 4.4 gezeigten Werte. Der Bereich der 'ice rumples' 
Abb. 4.4: FRIS - a) modellierte FlieÃŸgeschwindigkeite (mla) unter BerÃ¼ck 
sichtigung des bremsenden Einflusses von 'Ice Rumples'. FlieÃŸparamete A wie 
in Abb. 4.3. Uber DIR sind die FlieÃŸbetrag um einen Faktor 4 kleiner, wÃ¤hren 
sie an der Kante von Ronne etwa 100 m/a geringer sind. Das Filchner-Schelfeis 
bleibt unbeeinfluÃŸt Gezeigt sind die Isolinien der modellierten Geschwin- 
digkeiten irn Vergleich zu den, durch Pfeile gekennzeichneten Feldmessungen 
(Kock & Wiegand, 1986). b) ein FlieÃŸvekto (verkÃ¼rzt auf jedem vierten Git- 
terpunkt erlaubt den Vergleich mit simulierten FlieÃŸrichtungen 
weist nun erheblich geringere Geschwindigkeiten auf, wÃ¤hren das Ã¼brig Schel- 
feis kaum beeinfluÃŸ ist. 
Die in Abbildung 4.4 a) eingezeichneten Vektoren geben BetrÃ¤g gemessener 
FlieÃŸgeschwindigkeite an (Kock & Wiegand, 1986). Angesichts der hohen MeÃŸ 
genauigkeit von +I- 30 m/a mÃ¼sse die Abweichungen von Simulation und Mes- 
sung, die allgemein unter 10 % liegen, dem Modell zugeschrieben werden. 
Der fÃ¼ den gesamten Schelfeisbereich als konstant gewÃ¤hlt FlieÃŸparamete be- 
deutet eine Mittelung der rheologischen Eigenschaften. Er berÃ¼cksichtig nicht die 
durch unterschiedliche Eistemperaturen und - strukturen bedingten rÃ¤umliche Ã„n 
derungen. Das Aufbrechen von Spalten bleibt ebensowenig behandelt. Dennoch 
stimmen die Modellergebnisse generell mit den Feldmessungen Ã¼berein 
4.3 Prognostische Studien 
Sind die den heutigen Zustand reprÃ¤sentierende FlieÃŸgeschwindigkeite berech- 
net, finden sie fÃ¼ prognostische Studien, die zeitliche Ã„nderunge der Schelfeis- 
dynamik simulieren, Verwendung. Dazu ist die 
senflu Ã (3.24) 
KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ den Mas- 
rn 
zu losen. Sie enthÃ¤l die Divergenz des Massenflusses (Hu,Hv) und, als weitere 
Randbedingungen, die Akkumulationsrate a an der Schelfeisoberseite sowie die 
Schmelzrate m an der Unterseite. Wird Eis an der Schelfeisunterseite angelagert, 
ist m negativ. 
Anders als a, fÃ¼ das Feldmessungen 0,2 - 0,4 m/a EisÃ¤quivalen ergeben 
(Giovinetto & Bull, 1987), sind die Schmelzraten nicht direkt zugÃ¤nglich Aus Mas- 
senbilanzerwÃ¤gunge heraus werden fÃ¼ einen schmalen Kantenbereich von FRIS 
Schmelzraten von 3 - 9 m/a angenommen (Berendt, 1970; Kohnen, 1982). Im Ã¼bri 
gen Schelfeisbereich werden sowohl Schmelzen als auch Anfrieren vermutet. In 
der NÃ¤h der Aufsetzlinie fordern Robin (1979) und Frolich & Doake (1988) erheb- 
liche Schmelzraten. Im zentralen Ronne-Schelfeis nÃ¶rdlic 'Henry' und 'Korff fuhrt 
vermutlich Anfrieren oder Anlagern von in der WassersÃ¤ul gebildetem Eis zu der 
bereits erwÃ¤hnten bis Ã¼be 300 m mÃ¤chtige basalen Eisschicht (Engelhardt & 
Determann, 1987; Thyssen, 1988). Das von Lewis und Perkin (1986) und Kipfstuhl 
(1990) beschriebene Prinzip der 'Eispumpe', der Umlagerung von Eis aus grÃ¶ÃŸ 
ren zu kleineren Wassertiefen hin, wird durch Modellrechnungen zur 
thermohalinen Zirkulation unter dem Schelfeis von Hellmer (1989) qualitativ 
bestÃ¤tigt Die BetrÃ¤g der Schmelzraten an der Aufsetzlinie sind wegen fehlender 
Feldmessungen ungewiÃŸ Dagegen kÃ¶nne die Anfrierraten im zentralen Ronne- 
Schelfeis indirekt aus der Form der basalen Eisschicht mit Hilfe einer modifizierten 
KontinuitÃ¤tsgleichun (4.1) abgeschÃ¤tz werden. Voraussetzung dazu ist die 
Annahme eines gegenwÃ¤rtige Gleichgewichts @H/& = 0) fÃ¼ das besagte Gebiet. 
Angewandt auf die basale Eisschicht der MÃ¤chtigkei Hb geht Gleichung (3.24) 
dann in 
Ã¼ber Das heiÃŸt ist die Dicke der basalen Schicht Hb rÃ¤umlic vermessen und sind 
die FlieÃŸgeschwindigkeite (u,v) des Schelfeises bekannt, kann ein m berechnet 
werden, das unter heutigen Bedingungen die Ausdehnung der basalen Schicht 
erhÃ¤lt Schmelzen und Anfrieren balancieren dann die durch FlieÃŸdivergen mÃ¶g 
liehen Ã„nderunge von Hb. Abbildung 4.5 zeigt die MÃ¤chtigkeite der von Thyssen 
(1988) vermessenen basalen Schicht. Zu erkennen ist eine hohe Dickenzunahme 
im SÃ¼den der nach Norden hin langsames AusdÃ¼nne folgt, sowie eine starke 
AusdÃ¼nnun im Kantenbereich. 
FÃ¼ ein LÃ¤ngsprofi von Hb zeigt Abbildung 4.6 die mit Gleichung 4.1 berechneten 
Werte von m. Danach sind im SÃ¼de 'Anlagerungsraten' von Ã¼be 2 m/a notwen- 
dig, um die Zunahme von Hb zu erklÃ¤ren Diese hohen Akkumulationsraten gelten 
als Indiz fÃ¼ die Bildung von Eis in der WassersÃ¤ul unter dem Schelfeis. Anfrieren 
aufgrund von WÃ¤rmeleitun durch das Schelfeis ist in dieser GrÃ¶ÃŸenordnu nicht 
mÃ¶glich Nach Clough & Hansen (1979) sind dadurch lediglich wenige Zentimeter 
pro Jahr zu erklÃ¤ren Weiter nÃ¶rdlic erfolgt das AusdÃ¼nne der basalen Schicht 
Ã¼berwiegen durch FlieÃŸen wÃ¤hren in KantennÃ¤h die starke Dickenabnahme 
hohe Schmelzraten impliziert. Gleichung 4.1 ist nur anwendbar, solange basales 
Eis vorhanden ist (Hp0). Im Kantenbereich, wo Hb = 0 gilt, ginge m ebenfalls auf 
Null zurÃ¼ck Dagegen stÃ¼tze ein hier durch Radarmessungen nachgewiesener, 
scharfer Reflektionshorizont (Crabtree & Doake, 1986), sowie MassenbilanzÃ¼ber 
legungen die Annahme groÃŸe Schmelzraten. 
FÃ¼ einen prognostischen Rechenlauf (B), der Schmelzen und 'Anfrieren' berÃ¼ck 
sichtigt, werde ich nur die oben bestimmten basalen Anlagerungsraten, nicht aber 
die kantennahen Schmelzraten Ã¼bernehmen Letztere werden allgemein auf rna- 
ximal 3 mla beschrÃ¤nkt obwohl Berendt (1970) wesentlich hÃ¶her BetrÃ¤g nennt, 
die aber wie die Anfrierraten groÃŸe rÃ¤umliche Variationen unterliegen kÃ¶nnen 
Letztlich bedeutet das in Abb. 4.7 gezeigte Schmelz- und Anfriermuster, das auch 
auf Schmelzen an der Aufsetzlinie verzichtet, eine hypothetische Verteilung, mit 
der die SensitivitÃ¤ des Schelfeises bezÃ¼glic der Wechselwirkungen mit dem 
Ozean getestet werden kann. 
Abb. 4.5: FRIS - die MÃ¤chtigkeite der basalen Eisschicht (m) , die not- 
wendig sind, um isostatische Anomalien (Thyssen, 1988) zu erklÃ¤ren 
Dieses Eis, das im SÃ¼de mehr als 300 m mÃ¤chti ist, wird durch Ania- 
gerungsprozesse an der Schelfeisunterseite erklÃ¤rt Durch FlieÃŸdiver 
genz des Schelfeises und Abschmelzen werden die MÃ¤chtigkeite 
nach Norden hin kleiner. An der Eiskante schlieÃŸlic ist kein basales 
Eis mehr vorhanden. 
Die zeitabhÃ¤ngige RechenlÃ¤uf sind auf einen Zeitraum von 1500 Jahren be- 
schrÃ¤nkt WÃ¤hren dieser Zeit bleiben die Randbedingungen an der Aufsetzlinie 
(u,v,H) unverÃ¤ndert da die Zeitskalen eines Eisschildes ein bis zwei GrÃ¶ÃŸenor 
nungen hÃ¶he sind als die eines Schelfeises (Oerlemans & van der Veen, 1984). 
Verteilungen von Zu- und Abtrag an Ober- und Unterseite sind ebenfalls als statio- 
nÃ¤ angenommen. Die Wahl eines Zeitschrittes von 0,5 a erweist sich in den prog- 
nostischen LÃ¤ufe als optimal fÃ¼ einen schnellen LÃ¶sungsfortschritt Kleinere Zeit- 
schritte erfordern mehr Rechenzeit, wÃ¤hren grÃ¶ÃŸe Oszillationen der LÃ¶sun 
Abb. 4.6: zeigt ein Dickenprofil Ã¼be die basale Eisschicht. Die FlieÃŸrich 
tung des Eises ist von links nach rechts. Unten sind die aus dem Gradi- 
enten von Hb mit Gleichung 4.1 berechneten Schmelzraten aufgetra- 
gen. Nahe der Eiskante ist Hb=0, GI. 4.1 somit nicht mehr anzuwenden. 
Die hier berechneten Schmelzraten sind deshalb nur gepunktet dar- 
gestellt. Hohe Anlagerungsraten (Anfrieren durch WÃ¤rmeleitun ist in 
dieser GrÃ¶ÃŸenordnu nicht mÃ¶glich von Ã¼be 2 m/a kÃ¶nne die Zu- 
nahme von Hb bis km 100 erklÃ¤ren Danach erfolgt die AusdÅ¸nnun 
Ã¼berwiegen durch FlieÃŸdivergenz Ab km 350 fÃ¼hr Schmelzen zu ei- 
ner schnellen Abnahme von Hb. 
hervorrufen. Dann ist , auch mit Hilfe von Filtertechniken, die StabilitÃ¤ der LÃ¶sun 
nicht mehr gewÃ¤hrleistet 
Eine verÃ¤ndert Verteilung der EismÃ¤chtigkeite impliziert eine verÃ¤ndert Aus- 
dehnung des Schelfeises. Die Aufsetzlinie sollte vorschreiten, wenn die EisstrÃ¶m 
Abb. 4.7: FRIS - Verteilung von Schmelzraten (mla) (negative Werte be- 
deuten Anlagern von Eis), die in Lauf B eingehen. 'Anfrieren' ist auf 
einen kleinen Bereich nÃ¶rdlic der 'Henry' Eisinsel beschrÃ¤nkt Im 
Kantenbereich wird eine Schmelzrate von maximal 3 m/a vorgegeben. 
an Dicke zunehmen. Ebenso vermutet man Verlagerungen der Eisfront, wenn hier 
betrÃ¤chtlich Eisdickenschwankungen auftreten. Dennoch wird kein Versuch un- 
ternommen, die Ausdehnung von FRIS quantitativ zu erfassen (vergl. s. 32). Einer- 
seits ist dazu ein gekoppeltes System Landeis-Schelfeis an der Aufsetzlinie, das 
eine exakte Bodentopographie enthÃ¤lt andererseits ein Kalbungsmechanismus fÃ¼ 
die Eisfront zu definieren. Beides ist bisher nicht mÃ¶glich Der Bereich der Aufsetz- 
linie ist noch ungenÃ¼gen vermessen; die Physik des Kalbens noch zu wenig kal- 
kulierbar. Obwohl die Berandungen zeitlich unverÃ¤nder bleiben, werden die Mo- 
dellrechnungen andeuten, in welche Richtung die Begrenzungen tendieren. 
4.3.1 A: nur Zutrag von oben 
In dieser Simulation sind Wechselwirkungen an der Schelfeisunterseite vernach- 
lÃ¤ssigt Zu dem ZufluÃ von EisstrÃ¶me erhÃ¤l das Schelfeis nur einen Zutrag durch 
Niederschlage. Die Akkumulationsrate a variiert von nahe 0,4 mla EisÃ¤quivalen in 
KantennÃ¤h bis unter 0,2 mla in kÃ¼stenferne Bereichen. Die Abbildungen 4.8 a) 
und b) zeigen die verÃ¤ndert Eisdickenverteilung und das neue FlieÃŸmuster Die 
EisstrÃ¶m und der Kantenbereich weisen eine erhebliche Dickenzunahrne auf, 
wohingegen groÃŸrÃ¤um die MÃ¤chtigkeite abnehmen. Zwei schmale KanÃ¤l im 
Westen des Schelfeises, in denen bisher dÃ¼nne Eis angenommen wird (vgl. Abb. 
4.2) sind aufgefÃ¼llt Das gilt als Indiz dafÃ¼r daÂ hier ebenfalls unter einem internen, 
Radarwellen reflektierenden Horizont eine basale Eisschicht vorhanden ist. Die 
angenommenen heutigen Strukturen werden in kurzer Zeit durch seitlichen Eiszu- 
fluÃ eingeebnet. 
Generell sind die Gradienten der Eisdicke in FlieÃŸrichtun verringert. Damit verliert 
das Schelfeis antreibende KrÃ¤fte so daÂ die Bewegungsraten allgemein kleiner 
sind. EismÃ¤chtigkeite und FlieÃŸgeschwindigkeite stimmen derart Ã¼berein daÂ 
jetzt alle ZuflÃ¼ss und NiederschlÃ¤g Ã¼be die Eiskante advektieren, also in Form 
groÃŸe Eisberge kalben kÃ¶nnen 
Abb. 4.8: FRIS- a) modellierte EismÃ¤chtigkeite (m) nach 1500 Jahren. Zu den 
EisstrÃ¶me erhÃ¤l das Schelfeis nur einen Zutrag durch Akkumulation von oben 
in HÃ¶h von 0,2 - 0,4 m/a EisÃ¤quivalent Wechselwirkungen mit dem Ozean an 
der Unterseite bleiben unberÃ¼cksichtigt Im Kantenbereich nehmen die 
Eisdicken gegenÃ¼be dem heutigen Zustand um bis zu 200 m zu. b) das 
zugehÃ¶rig Geschwindigkeitsfeld (mla) zeigt ein gebremstes FlieÃŸverhalten Die 
Geschwindigkeiten an der Eiskante sind bis zu 400 rn/a niedriger als heute, 
wÃ¤hren EisstrÃ¶m jetzt deutlicher hervortreten. 
4.3.2 B: Zutrag von oben, Schmelzen und Anfrieren von unten 
In Lauf B gehen sowohl Niederschlage als auch Schmelzen und Anfrieren an der 
Eisunterseite ein. Die Akkumulationsraten sind identisch mit denen in Lauf A. An 
der Eisunterseite gilt das in Abbildung 4.7 gezeigte Muster von Schmelzen und 
Anfrieren. Die Randbedingungen an der Aufsetzlinie entsprechen ebenfalls denen 
in Lauf A. 
Die Abbildungen 4.9. a) und b) zeigen die sich nach 1500 Jahren einstellende 
Konfiguration von EismÃ¤chtigkeite und FlieÃŸgeschwindigkeiten Beide GrÃ¶ÃŸ 
weichen vom heutigen Zustand wie auch von den Ergebnissen aus A ab. Die an 
der Eiskante wirkenden Schmelzraten fÃ¼hre dazu, daÂ die Eisdicken allgemein 
geringer sind als heute. Die AusdÃ¼nnun setzt sich, ausgehend von der Eiskante, 
wo jetzt grÃ¶ÃŸe Gradienten als in A auftreten, zur Aufsetzlinie hin fort. Wie an der 
Berandungen der Eisinseln halten dort die Randwerte des Modells die heutigen 
MÃ¤chtigkeite fest. In der Zone groÃŸe Akkumulation von unten bleiben sie eben- 
falls nahezu erhalten, so daÂ sich hier eine kuppelfÃ¶rmig Struktur ausbildet. 
Generell fÃ¼hre die jetzt auftretenden, grÃ¶ÃŸer Eisdickengradienten zu hÃ¶here 
FlieÃŸgeschwindigkeiten So erreicht das Ronne-Schelfeis nahezu 2000 rnla an der 
Eiskante, das Filchner-Schelfeis mehr als 1400 mla. Trotz der hohen Geschwindig- 
keiten im Kantenbereich ist wegen der geringen EismÃ¤chtigkeite der MassenfluÃ 
Ã¼be die Kalbungslinie geringer als heute. Der grÃ¶ÃŸe Anteil des Eisabflusses er- 
folgt jetzt Ã¼be die hohen Schmelzraten an der Unterseite. 
Abb. 4.9: a) FRIS - Lauf B: modellierte EismÃ¤chtiakeite nach 1500 
-.. , 
Wechselwirkungen mit dem Ozean gehen ge6Ã¤ der in Abb. 4.7 gezeigten 
Schmelzraten' in die Simulation ein. Die Eisdicken sind allgemein geringer als 
heute. Besonders der Kantenbereich zeigt eine starke AusdÃ¼nnung Im Bereich 
der Zone mit groÃŸe Akkumulation von unten bildet sich eine kuppelfÃ¶rmig 
Struktur. b) Die FlieÃŸgeschwindigkeite (mla) sind hÃ¶he als heute. Wie in Lauf A 




4.3.3 C: Zutrag von oben, Schmelzen gleichfÃ¶rmi verteilt 
ZusÃ¤tzlic zu den NiederschlÃ¤ge von oben wie in A und B wird das Schelfeis in 
dieser Simulation einer rÃ¤umlic konstanten Schmelzrate von 0,5 mla EisÃ¤quiva 
lent ausgesetzt. Obwohl gleichfÃ¶rmige Schmelzen bisher nicht beobachtet ist und 
wohlmÃ¶glic einer Zirkulation unter dem Schelfeis widerspricht, kann dieses Expe- 
riment den EinfluÃ eines erwÃ¤rmte Ozeans auf die Schelfeisdynamik testen. 
Die in den Abbildungen 4.10 a) und b) dargestellten Ergebnisse zeigen eine Aus- 
dÃ¼nnun des Ronne-Schelfeises mit einem RÃ¼ckschreite der 300 m - Isolinie um 
mehrere hundert Kilometer. Die Eisdicken des Filchner-Schelfeises bleiben weni- 
ger beeinfluÃŸt Hier zeigt, im Gegensatz zu heute, der Kantenbereich geringere Eis- 
dickengradienten. 
Entsprechend der EismÃ¤chtigkei zeigt das FlieÃŸmuste die verÃ¤ndert Schelfeis- 
dynamik. Das Filchner-Schelfeis zeigt mit 800 mla jetzt hÃ¶her Werte als das 
Ronne-Schelfeis, das im Kantenbereich nur weniger als 600 mla erreicht. Die Ur- 
sache liegt in einem integrativen Effekt, den die weitrÃ¤umige Schmelzraten er- 
zeugen. GemÃ¤ der gesetzten Randbedingungen wirkt Schmelzen auf der ganzen 
SchelfeislÃ¤ng von der Aufsetzlinie bis zur Kalbungsfront. Dieser FlieÃŸwe ist beim 
Ronne-Schelfeis im Mittel etwa doppelt so iang wie der des Filchner-Schelfeises. 
Entsprechend unterschiedliche ZeitrÃ¤ume die das Eis braucht, um diese Strecken 
zurÃ¼ckzulegen setzen die Schelfeise unterschiedlich lange den Schmelzbedin- 
gungen aus. Demzufolge verliert das Filchner-Schelfeis weniger Eis an den 
Ozean. Es ist also resistenter gegen Schmelzen. 
Abb. 4.10: a) FRIS - EismÃ¤chtigkeite (m) nach 1500 Jahren. Das Schelfeis 
hatte einen Zutrag durch NiederschlÃ¤g wie bei A und B. Es wurde einer 
rÃ¤umlic konstanten Schmelzrate von 0,5 m/a EisÃ¤quivalen ausgesetzt. 
b) die FlieÃŸgeschwindigkeite sind erheblich reduziert. Das Filchner- 
Schelfeis flieÃŸ nun schneller als das Ronne-Schelfeis 
4.4 Interpretation der Ergebnisse 
Aus den prognostischen RechenlÃ¤ufe A,B und C wird deutlich, daÂ die Dynamik 
des Filchner-Ronne Schelfeises von den Wechselwirkungen zwischen Schelfeis 
und Ozean dominiert ist. Schmelzen und Anfrieren rÃ¤umlic variierender IntensitÃ¤ 
bestimmen das Gleichgewichtsprofil eines Schelfeises. Abbildung 4.1 1 gibt einen 
Einblick Ã¼be das AusmaÃ zu erwartender EisdickenÃ¤nderungen in deren Folge 
erhebliche Schwankungen der Aufsetzlinie mÃ¶glic sind. Als weitere Implikation ist 
beispielsweise im Kantenbereich des Ronne-Schelfeises mit Meerestiefen unter 
250 m (Herrod, 1986) eine GrÃ¼ndun mÃ¶glich wenn infolge ausbleibenden 
Schmelzens die Eisdicken auf Ã¼be 300 m anwachsen. Der damit verbundener 
RÃ¼cksta kann durch eine positive RÃ¼ckkopplun weite Teile des rÃ¼ckwÃ¤rtig 
Schelfeisgebietes mit groÃŸe EismÃ¤chtigkeite auffÃ¼llen Eine Wirkung in der 
anderen Richtung, nÃ¤mlic die Reorganisation der termohalinen Zirkulation im 
Ozean aufgrund verÃ¤nderte Schelfeisbedeckung, ist ebenfalls denkbar. LindstrÃ¶ 
und MacAyeal (1 989) diskutieren einen solchen Vorgang fÃ¼ die GrÃ¶nlan See, wo 
ein schneller Wasserrnassenaustausch die Ãœbertragun von Klimasignalen fÃ¶rder 
(Aagaard et al. ,1985). 
Ein Vergleich von gemessenen und simulierten Eisdickenprofilen auf einer FlieÃŸli 
nie, die vom Einstrombereich nahe der Aufsetzlinie bis zur Eiskante reicht, verdeut- 
licht die Reaktion des Schelfeises auf variable Schmelzbedingungen (Abb. 4.1 1). 
GroÃŸ Gradienten der EismÃ¤chtigkei kÃ¶nne im Kantenbereich durch hohe 
Schmelzraten erzeugt werden, wÃ¤hren Akkumulation von unten dem AusdÃ¼nne 
des Schelfeises entgegenwirkt. Allen vier gezeigten Profilen ist ein charakteristi- 
scher Verlauf eigen, der dem EinfluÃ der Geometrie des Schelfeises 
zuzuschreiben ist. Liegen die seitlichen Begrenzungen wie zwischen der Berkner 
Insel und der Korff Insel (km 300) eng beisammen, kÃ¶nne sich grÃ¶Â§e 
Dickengradienten aufbauen, um den EinfluÃ seitlicher ScherkrÃ¤ft zu 
kompensieren. 
Abb. 4.1 1 : FRIS - Gleichgewichtsprofile aus prognostischen Simulationen 
im Vergleich mit gemessenen Eisdicken (a) auf einer FlieÃŸlinie die vom 
Einstrombereich bis in KantennÃ¤h reicht. (b): Allgemein grÃ¶ÃŸe Eis- 
rnÃ¤chtigkeite mit geringeren Gradienten in FlieÃŸrichtun kennzeichnen 
die Ergebnisse von Lauf A (kein Schmelzen). Lauf B berÃ¼cksichtig 
Wechselwirkungen mit dem Ozean, die lokal die Dickengradienten be- 
einflussen ( C ) .  Wirken unter dem Schelfeis gleichmÃ¤ÃŸ verteilte 
Schmelzraten, folgt ein Profil mit sehr geringen EismÃ¤chtigkeite (d). 
Eine rÃ¤umlich Darstellung der Differenzen von gemessenen und simulierten Eis- 
mÃ¤chtigkeite erÃ¶ffne weitere MÃ¶glichkeite zur Interpretation der Schelfeisdyna- 
mik (Abb. 4.12). Die Verteilung von Wechselwirkungen an der Eisunterseite wird 
dabei ebenso deutlich, wie falsch interpretierte Feldmessungen. 
Selbst wenn die QualitÃ¤ der prognostischen LÃ¶sun von den gesetzten Randbe- 
dingungen abhÃ¤ngt sind prinzipielle Mechanismen der Schelfeisdynamik abzulei- 
ten. Wenn wie in Lauf B (Schmelzen und Anfrieren vorgegeben) bis auf eine Aus- 
nahme die EisstrÃ¶m an Dicke zunehmen, sind hier hohe Schmelzraten zu erwar- 
ten. Simulierte DickenÃ¤nderunge legen auch anderenortes eine Revision der an- 
gesetzten Schmelzraten nahe. Die im Kantenbereich angenommenen Schmelzra- 
ten haben nur lokal GÃ¼ltigkeit Lediglich im Ostteil des Ronne-Schelfeises kÃ¶nne 
sie die heute vorhandenen Eisdicken erhalten. Eine Dickenabnahme von Ã¼be 
100 m westlich davon zeigt, daÂ hier vorgegebene Schmelzraten zu hoch sind. 
Das Gegenteil ist im Kantenbereich des Filchner-Schelfeises der Fall. Trotz der 
hier angenommenen Schmelzraten von 3 m/a erfolgt in der Simulation eine 
Aufdickung von mehr als 100 m, die noch hÃ¶her Ablationsraten vermuten lÃ¤ÃŸ 
Zwei schmale KanÃ¤l im Westen des Ronne-Schelfeises, die jetzt aufgefÃ¼ll sind, 
lassen vermuten daÂ dort eine bisher nicht gemessene basale Eisschicht vorhan- 
den ist. Die Eisdicken aus Abbildung 4.2 reprÃ¤sentiere demnach nur einen 
internen Horizont. 
Im Modell bleibt die durch Schmelzen und Anfrieren bedingte Ã„nderun der verti- 
kal gemittelten Eistemperatur, einer fÃ¼ die plastischen Eigenschaften wichtigen 
GrÃ¶ÃŸ unberÃ¼cksichtigt MacAyeal und Thomas (1986) finden bis zu 20 % gerin- 
gere FlieÃŸgeschwindigkeiten wenn durch Schmelzen modifizierte Temperaturen in 
die Modellrechnungen eingehen. Durch Schmelzen verliert das Schelfeise an der 
Unterseite warmes Eis mit Temperaturen nahe des Druckschmelzpunktes, 
wÃ¤hren Anfrieren warmes Eis hinzufÃ¼gt Offensichtlich fÃ¼hr eine dadurch 
modifizierte vertikal gemittelte ViskositÃ¤ zu lateralen Ã„nderunge der 
FlieÃŸeigenschaften Kaltes Eis erfordert hÃ¶here durch Eisdickengradienten 
aufzubringende KrÃ¤fte um entsprechende Verzerrungsraten wie warmes Eis zu 
zeigen. Als Beispiel mag der Kantenbereich des Filchner-Schelfeises gelten, wo 
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Abb. 4.12: FRIS - Differenzen von gemessenen EismÃ¤chtigkeite und berechneten 
Werten aus B (Schmelzen und Anfrieren lokal vorgegeben). Blau bedeutet, daÂ 
simulierte Eisdicken hÃ¶he als gemessene sind. Rosa reprÃ¤sentier Gebiete mit 
einer Dickenabnahrne. Im Bereich groÃŸe Akkumulation von unten zeigen grÃ¼n 
Farben, daÂ Messung und Simulation nahezu Ã¼bereinstimmen Zwei schmale 
blaue Strukturen im westlichen Ronne-Schelfeis deuten auf falsch interpretierte 
Feldmessungen hin. 
eine heute vorhandene, starke Dickenabnahme im Modell schlecht zu simulieren 
ist, solange der FlieÃŸparamete rÃ¤umlic konstant gewÃ¤hl ist. 
AbschlieÃŸen zeigt ein Blick auf die Massenbilanz des Eisflusses die Bedeutung 
des Filchner-Ronne Schelfeises fÃ¼ die Produktion von Eisschelfwasser (ISW), aus 
dem nach einer Mischung im Weddell Meer das bis in die nÃ¶rdlich HemisphÃ¤r 
vordringende antarktische Bodenwasser (AABW) hervorgeht (2.B. Carmack und 
Foster, 1975). Den EinflÃ¼sse von EisstrÃ¶me (235 kmSIa), Akkumulation an der 
Oberseite (90 km31a) und Unterseite (40 km31a) steht ein simulierter 
MassenausfluÃ von 180 km31a (gemessen: 165 km3la; Lange, 1987) gengeÃ¼ber 
Das bedeutet, daÂ gegenwÃ¤rti unter FRIS ein Netto-Schmelzen in der 
GrÃ¶ÃŸenordnu von 200 km31a eine betrÃ¤chtlich WÃ¤rrnesenk des sÃ¼dliche 
Ozeans darstellt. 
5 Das Ekstrom-Schelfeis 
Das EkstrÃ¶m-Schelfei gehÃ¶r bei einer FlÃ¤ch von 8700 km2 (IFAG, 1989) zu den 
kleineren Schelfeisen, die den antarktischen Kontinent sÃ¤ume (vgl. Abb. 1 .I).  Die 
Nord-SÃ¼ Erstreckung betrÃ¤g etwa 130 km, die maximale Breite ist etwa 70 km. 
Das Schelfeis ist seitlich durch aufliegendes Eis des SorAsen im Westen und des 
Halfvar-RÃ¼cken im Osten eingefaÃŸt An der Schelfeiskante behindern einige 
kleinere EishÃ¶cke die Ausbreitung nach Norden. Der ZufluÃ von Eis erfolgt 
hauptsÃ¤chlic von SÃ¼de aus dem Ritscher Hochland (Drewry, 1983). Neben der 
Akkumulation von NiederschlÃ¤ge beeinflussen auch Schmelzprozesse den Mas- 
senhaushalt des Schelfeises. Um das Auftreten von EisplÃ¤ttche unter dem Meer- 
eis vor der Schelfeiskante zu erklÃ¤ren greift Kipfstuhl (1990) das Prinzip der 
Eispumpe' nach Lewis und Perkin (1986) auf. Danach sollten unter EKSTRÃ– 
sowohl Schmelz- als auch AnfriervorgÃ¤ng mÃ¶glic sein. Schmelzen lÃ¤i3 sich aus 
Massenbilanzrechnungen abschÃ¤tzen wÃ¤hren ein basaler Horizont als Beweis 
fÃ¼ eine Eisanlagerung an der Unterseite bisher nicht nachgewiesen ist. 
Seit 1980181 beherbergt das EkstrÃ¶m-Schelfei die Forschungsstation Georg von 
Neumayer (GvN) bei 70Â 37's , 8O 21' W , die seitdem als Ausgangsort umfangrei- 
cher Feldmessungen auf dem Schelfeis und im Hinterland dient. Entsprechend gut 
vermessen sind heute die FlieÃŸgeschwindigkeite (Hinze,1990), die EismÃ¤chtigkei 
ten (Thyssen und Grosfeld, 1988) und die Akkumulationsraten im Schelfeisgebiet 
(Reinwarth et al, 1985). Weniger gut bekannt sind die GrÃ¶Ã des Einzugsgebietes, 
dessen mittlere Akkumulationsraten und die daraus resultierenden MassenflÃ¼ss 
Ã¼be die Aufsetzlinie. Trotzdem liegt es nahe, das bereits auf FRIS angewandte 
Schelfeismodell auch fÃ¼ die Beschreibung von EKSTRÃ– zu nutzen. Wegen der 
bis jetzt schwer zu beschreibenden landseitigen Randbedingungen sollen Modell- 
rechnungen noch auf das Geschwindigkeitsfeld aus der diagnostischen LÃ¶sun 
beschrÃ¤nk bleiben. 
5.1 Die Eingangsdaten 
Das vergleichsweise kleine EkstrÃ¶m-Schelfei erlaubt die Wahl kleinerer Gitterab- 
stÃ¤nd in numerischen Simulationen. Bei 2,5 km Punktabstand liegt die Anzahl der 
Gitterpunkte unter 2000 (zum Vergleich: FRIS = 6000). Damit benÃ¶tig das Modell, 
auf EKSTRÃ– angewandt, weniger Rechenzeit und gewÃ¤hr auÃŸerde eine ver- 
besserte AuflÃ¶sun kleinrÃ¤umige FlieÃŸstrukturen Diese sind beispielsweise in der 
NÃ¤h von EishÃ¶cker anzutreffen. Abbildung 5.1. zeigt eine Karte der EismÃ¤ch 
tigkeiten des EkstrÃ¶m-Schelfeises Die Lage der Aufsetzlinie und der Schelfeis- 
kante sind der Karte EkstrÃ¶mise (IFAG, 1989) entnommen. Die Eisdicken gehen 
auf Thyssen und Grosfeld (1988) zurÃ¼ck Sie nehmen von Ã¼be 700 rn an der 
Aufsetzlinie im SÃ¼de bis auf unter 200 m im Kantenbereich ab. 
Die in Abbildung 5.2 dargestellten FlieÃŸvektore entsprechen gemessenen FlieÃŸ 
geschwindigkeiten (Hinze, 1990). Die BetrÃ¤g nehmen von rund 100 m/a irn SÃ¼de 
bis auf Ã¼be 200 m/a im Nordwesten zu. Deutlich ist der Hauptstrom des Eises zu 
erkennen, der nach etwa zwei Dritteln der SchelfeislÃ¤ng nach Nordwesten um- 
schwenkt. Ein kleinerer Anteil der Eises flieÃŸ mit Geschwindigkeiten um 160 rn/a in 
nordÃ¶stliche Richtung an den in KantennÃ¤h liegenden 'ice rumples' vorbei. 
Abb. 5.1: EkstrÃ¶m-Schelfei - die gemessenen EismÃ¤chtigkeite nehmen von Ã¼be 
700 rn an der Aufsetzlinie im SÃ¼de bis auf unter 200 m im Kantenbereich ab 
(nach Thyssen & Grosfeld,I 988). Schattierte Bereiche in KantennÃ¤h markieren 
die ungefÃ¤hr Lage von EishÃ¶ckern die den FluÃ des Schelfeises lokal beein- 
flussen. 
Die Wahl der Randbedingungen erfolgt nach dem fÃ¼ FRIS gewÃ¤hlte Muster. Da- 
nach trifft das Schelfeis Ã¼beral an der Aufsetzlinie auf stagnierendes Eis (u,v = 0). 
Wegen fehlender Massenbilanzen sind EisstrÃ¶m bisher nicht definiert. Lediglich 
eine Geschwindigkeitsmessung arn sÃ¼dliche Rand des Schelfeises (Hinze, 1990) 
kann als Randwert eingehen. Wie bei FRIS sind auch fÃ¼ EKSTROM die Eisdicken 
seewÃ¤rt extrapoliert, um hier die Beschreibung der Randbedingungen zu erleich- 
tern (vergl. Kap. 4.1). Es gelten die mit Gleichung (2.5) definierten longitudinalen 
Verzerrungsraten 
Abb. 5.2: EkstrÃ¶m-Schelfei - gemessene FlieÃŸgeschwindigkeite (rnla). 
Die BetrÃ¤g nehmen von 100 m/a an der Aufsetzlinie bis auf Ã¼be 200 
rnla irn Nordwesten zu. Bei GvN treten Bewegungsraten von 160 mla 
auf. Der MeÃŸfehle liegt bei maximal 50 m/a ; allgemein ist jedoch eine 
Genauigkeit von +I- 25 m/a gewÃ¤hrleiste (Hinze, 1990). 
Es sind auch hier A der FlieÃŸparameter pi die vertikal gemittelte Eisdichte und h die 
HÃ¶h der EisoberflÃ¤ch bezÃ¼glic des Meeresspiegels. FÃ¼ den Exponenten des 
FlieÃŸgesetze gilt n=3. Das Dichte-Tiefen Profil im Schelfeis und die Dichte des 
Meerwassers pw bestimmen die HÃ¶h der EisoberflÃ¤ch relativ zur EismÃ¤chtigkei 
H. Dazu lÃ¤Ã sich nach Thyssen und Grosfeld (1988) eine, der Gleichung (4.1) 
Ã¤hnlich Beziehung angeben. In 
gelten jedoch andere Koeffizienten, die aus unterschiedlichen Dichte-Tiefen 
Funktionen von FRIS und EKSTRÃ– resultieren. Nach einem halbempirischen Mo- 
dell von Herron und Langway (1980) bestimmen unter anderem die Jahres- 
mitteltemperaturen den Verlauf des Dichte-Tiefen Profils, also auch die Tiefe des 
Ãœbergang von Firn zu Eis. Reinwarth et al. (1985) nennen fÃ¼ das EkstrÃ¶m 
Schelfeis Werte um -17% gegenÃ¼be -25% im Randbereich von FRIS, mit ab- 
nehmender Tendenz landeinwÃ¤rts Danach ist kompaktes Eis fÃ¼ EKSTRÃ– in 
geringeren Tiefen als fÃ¼ FRIS zu erwarten. Entsprechend hÃ¶he ist bei gleicher 
EismÃ¤chtigkei die mittlere Eisdichte. 
5.2 Die diagnostische LÃ¶sun 
Wie aus den hÃ¶here Jahresmitteltemperaturen zu erwarten ist, gelten fÃ¼ das Ek- 
strÃ¶m-Schelfei hÃ¶her FlieÃŸparamete als fÃ¼ FRIS. Mit A=5x10-'6 kPa-%-I, ent- 
sprechend einer vertikal gemittelten Eistemperatur von -1 1% (FRIS = -17OC) ergibt 
die LÃ¶sun von (3.20) und (3.21) zu der heutigen Verteilung der EismÃ¤chtigkeite 
das in Abbildung 5.3 a) gezeigte FlieÃŸmuster Deutlich wird das bereits aus 
Feldmessungen erwartete Umschwenken in nordwestliche Richtung und das Ab- 
zweigen ein kleineren Armes nach Nordosten. Die BetrÃ¤g der simulierten FlieÃŸge 
schwindigkeiten Ã¼bersteige 200 m/a im Hauptstrom. Bei GvN werden GrÃ¶ÃŸe 
ordnungen von 70 m/a erreicht. Im Bereich nÃ¶rdlic des Halfvar RÃ¼cken sind die 
simulierten Geschwindigkeiten sehr gering. BetrÃ¤g unter 30 m/a deuten darauf 
hin, daÂ dieser Teil des Schelfeises vom Rest nahezu isoliert ist. 
Abbildung 5.3 b) zeigt die Abweichungen von gemessenen und berechneten 
FlieÃŸgeschwindigkeiten Die Pfeile entsprechen der Richtung und dem Betrag des 
Differenzvektors. Dem simulierten Geschwindigkeitsfeld ist eine generelle Ãœberein 
stimmung mit Feldmessungen zu konstatieren. Die Abweichungen liegen in der 
GrÃ¶ÃŸenordnu von 10 %. Lediglich im Bereich um GvN ist der FluÃ des Schelfei- 
Ses schwer zu reproduzieren. Hier kann der EinfluÃ benachbarter EishÃ¶cke bisher 
nicht ausreichend berÃ¼cksichtig werden. AuÃŸerde unterliegt das Schelfeis star- 
ken transversalen Spannungen, die die Formation von Spalten im Kantenbereich 
fÃ¶rdern Damit verbunden, verliert das FlieÃŸgeset lokal seine allgemeine GÃ¼ltig 
keit. 
Abb. 5.3: EkstrÃ¶m-Schelfei - a) simulierte FlieÃŸgeschwindigkeiten FlieÃŸparamete 
A = 5x10-^kPa-3s-1 (-1 1OC). Auf jedem zweiten Gitterpunkt des Modeligebietes 
reprÃ¤sentier ein FlieÃŸvekto Betrag und Richtung des Eisflusses, Deutlich wird 
die bereits aus Feldrnessungen erwartete allgemeine FlieÃŸrichtung Irn Haupt- 
Strom Ãœbersteige die Geschwindigkeiten 200 rnla; im Bereich um GvN liegen 
sie bei etwa 70 rnla. b) Abweichungen von gemessenen und berechneten FlieÃŸ 
geschwindigkeiten. Die Differenzenen liegen allgemein in der GrÃ¶ÃŸenordnu 
des MeÃŸfehler (< 25 mla). Im Kantenbereich nahe der EishÃ¶cke erreichen die 
Modellergebnisse weniger als 50 % der MeÃŸwerte 
5.3 Interpretation der Ergebnisse 
Bisher kann das benutzte Modell nur teilweise den FluÃ des EkstrÃ¶m-Schelfeise 
simulieren. GrÃ¶ÃŸe Abweichungen im nordÃ¶stliche Bereich resultieren aus der 
noch unvollstÃ¤ndige Erfassung von 'ice rumples'. Um das heutige Geschwindig- 
keitsfeld besser zu reproduzieren, ist deren EinfluÃ mehr Interesse zu widmen. 
Notwendig ist eine genauere Vermessung der OberflÃ¤chentopographi und der 
Wassertiefen, um die Bremswirkung gemÃ¤ Gleichung (3.22) zu quantifizieren. 
Prognostische Studien der Dynamik des EkstrÃ¶m-Schelfeise erfordern bessere 
Daten Ã¼be die BilanzflÃ¼ss an der Aufsetzlinie. Diese sind aus Massenbilanzrech- 
nungen oder durch direkte Messungen von EismÃ¤chtigkeite und FlieÃŸgeschwin 
digkeiten zu gewinnen. Beides, sowohl die Topographie der EishÃ¶cke als auch die 
BilanzflÃ¼sse sollte wegen der prinzipiell guten ZugÃ¤nglichkei des Schelfeises in 
zukÃ¼nftige Expeditionen meÃŸba sein. 
6 Das gekoppelte System Landeis-Schelfeis 
Klimatische Randbedingungen in Form von Akkumulations- und Ablationsraten 
beeinflussen die rÃ¤umlich Ausdehnung eines Schelfeises. Prognostische Studien 
zur Dynamik des Filchner-Ronne Schelfeises mit Hilfe des vorliegenden Schelf- 
eismodells deuten unter verÃ¤nderte MassenbilanzgrÃ¶ÃŸ eine Migration der 
SchelfeisrÃ¤nde an. Wegen der physikalischen BeschrÃ¤nkun des Modells und 
schlecht bekannter Randbedingungen sind dazu keine quantitativen Aussagen 
mÃ¶glich Einerseits kann das Modell lediglich das FlieÃŸe von Schelfeisen simu- 
lieren, andererseits ist die Physik des Kalbens groÃŸe Eisberge bisher unverstan- 
den. Das heiÃŸt daÂ sowohl die Position der Aufsetzlinie als auch die der Schelf- 
eiskante mit dem vorliegenden Modell nicht zu erfassen ist. 
Auf dem Weg zu einem GesamtverstÃ¤ndni der Dynamik des antarktischen 
Eisschildes und dessen SensitivitÃ¤ bezÃ¼glic kÃ¼nftige KlimaverÃ¤nderunge ist es 
ratsam, das Schelfeismodell mit einem Landeismodell zu koppeln. Dann kÃ¶nnen 
sofern die Bodentopographie bekannt ist, in prognostischen Rechnungen die 
Variationen der Ausdehnung eines Schelfeises, zumindest auf der Landseite simu- 
liert werden. Wegen der unterschiedlichen Zeitskalen zum Aufbau eines Gleich- 
gewichts reagiert ein Schelfeis schneller als ein Eisschild auf StÃ¶runge von 
auÃŸen Ist man in der Lage, die Interaktionen zu beschreiben, kÃ¶nne aus Beob- 
achtungen im Schelfeisgebiet RÃ¼ckschlÃ¼s auf ZustÃ¤nd im Landesinneren gezo- 
gen werden (Stephenson und Bindschadler, 1988). 
Weder fÃ¼ FRIS noch fÃ¼ EKSTRÃ– liegen gegenwÃ¤rti hinreichend genaue Daten 
der Meerestiefe und der Topographie des Eisuntergrundes im Ãœbergangsbereic 
an der Aufsetzlinie vor. In diesem Kapitel wird daher an einem idealen Landeis- 
Schelfeis System mit vorgegebener Bodentopographie und definiertem Einzugs- 
gebiet eine Modellversion getestet, die, sobald ausreichende Feldmessungen vor- 
liegen, auf ein reelles Schelfeis anwendbar ist. 
6.1 Das erweiterte Modell 
Das in Kapitel 3 beschriebene Schelfeismodell erfaÃŸ im gekoppelten System die 
Kinematik des Schelfeises. Hier resultieren die Bewegungsraten aus einer Strek- 
kung des Eises infolge dominierender Longitudinalspannungen. Wegen vernach- 
lÃ¤ssigbarer vertikaler Scherspannungen sind die FlieÃŸgeschwindigkeite tiefenun- 
abhÃ¤ngig im Gegensatz dazu zeigt das am Untergrund festgefrorene Inlandeis nur 
innere Deformation infolge vertikaler Scherung, wÃ¤hren Streckung zu vernach- 
lÃ¤ssige ist (Paterson, 1981). Die Horizontalkomponenten des Ã¼berlastende Eis- 
druckes bringen gemÃ¤ 
die tiefenabhÃ¤ngige Scherspannungen auf. Es sind zs die HÃ¶h der EisoberflÃ¤ 
ehe, pi die Eisdichte und g der Betrag der Erdbeschleunigung. z gibt die Tiefe be- 
zÃ¼glic des Meeresspiegels an. An der OberflÃ¤ch (z = zs) verschwinden die 
ScherkrÃ¤fte an der Eisunterseite (z = zS-H) sind sie maximal. Am Boden, wo 
ScherkrÃ¤ft und ReibungskrÃ¤ft im Gleichgewicht sind, treten die grÃ¶ÃŸt Deforma- 
tionsraten auf. Sie folgen explizit aus dem verallgemeinerten FlieÃŸgeset von Nye 
(1 957): 
Darin sind A der temperaturabhÃ¤ngig FlieÃŸparamete und z die effektiven Scher- 
Spannung. n = 3 verdeutlicht die NichtlinearitÃ¤ des FlieÃŸgesetzes Wegen fehlen- 
der Longitudinalspannungen gilt fÃ¼ die effektive Scherspannung einfach (vgl. 
(3.1 4)) : 
Durch vertikale Integration in den Grenzen von zs bis z folgt aus (6.2) die 
Geschwindigkeits-Tiefen Funktion. Ist das Eis am Untergrund festgefroren, die 
Bewegung also auf innere Deformation beschrÃ¤nkt gilt fÃ¼ die Komponenten der 
vertikal gemittelten FlieÃŸgeschwindigkei (Paterson, 1981): 
Wegen der nach unten anwachsenden Scherspannungen sind die Deformations- 
raten in BodennÃ¤h maximal. Da in der Bodenregion auÃŸerde die hÃ¶chste Eis- 
temperaturen auftreten, trÃ¤g sie Ã¼berproportiona zur FlieÃŸbewegun bei. Dieser 
Effekt entspricht etwa einer Verdopplung des vertikal gemittelten FlieÃŸparameter 
A. (Huybrechts, pers. Mitt.) 
Mit zunehmendem EinfluÃ von Longitudinalspannungen zum Schelfeis hin erfolgt 
eine stetige Umwandlung des Deformationstyps von reiner Scherung zu reiner 
Streckung. Im Ãœbergangsbereic liegt das Eis noch teilweise auf dem Untergrund 
auf, hat aber bereits eine FlieÃŸkomponente die auf basales Gleiten zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
ist. Besteht zudem der Untergrund aus einer wasserfÃ¼hrenden deformierbaren 
Sedimentschicht, fÃ¼hre Scherungen im Untergrund zu einer weiteren ErhÃ¶hun 
der FlieÃŸgeschwindigkeite (Alley et al., 1986; MacAyeal, 1989; Engelhardt et al., 
1990). 
Im vorliegenden Modell wird kein Versuch unternommen, die Elemente des Span- 
nungsdeviators im Ãœbergangsbereic quantitativ zu bestimmen. Van der Veen 
(1 987) macht einen derartigen Ansatz, bleibt aber auf die Dimensionen der vertika- 
len Ebene beschrÃ¤nkt Whillans et al. (1989) berechnen fÃ¼ den, in das Ross- 
Schelfeis flieÃŸende Eisstrom B eine KrÃ¤ftebilan mit Hilfe des FlieÃŸgesetze und 
umfangreicher Feldmessungen. Trotz des erheblichen mathematischen Aufwandes 
sind beide AnsÃ¤tz nicht Ã¼berzeugend Ohne die dritte Dimension kann Van der 
Veen horizontale ScherkrÃ¤ft nicht erfassen; die Ergebnisse von Whillans et al. 
hÃ¤nge von der QualitÃ¤ der Feldmessungen ab. im vorliegenden Modell wird 
deshalb die Ãœbergangszon wie ein Schelfeis behandelt, das dort endet, wo die 
EisoberflÃ¤ch mehr als 30 m Ã¼be die HÃ¶h des Schwimmgleichgewichtes 
hinausragt. Liegt zs darÃ¼ber erfolgt das FlieÃŸe nur durch vertikale Scherung. 
Gehen die in der Ãœbergangszon anzutreffenden OberflÃ¤chenneigunge 3zg/3x 
und 3zs/3y in das Schelfeismodell ein, werden Ã¼berhÃ¶h FlieÃŸgeschwindigkeite 
berechnet. Eine Kompensation erfolgt durch den in Abschnitt 3.1.1 beschriebenen 
Bremsmechanismus fÃ¼ EishÃ¶cker Wie in (3.22) erhÃ¤l die Neigungskomponente 
eine von z* abhÃ¤ngend Wichtung. z* ist durch die EismÃ¤chtigkei H, die Wasser- 
tiefe zb und die Dichten von Eis und Meerwasser folgendermaÃŸe definiert: 
FÃ¼ den Koeffizienten der Wichtung gilt: 
Zwischen dem unbeeinfluÃŸte Schelfeis (z* = 0) und dem Inlandeis (z* > 30 m) 
reduziert die Multiplikation mit r die EffektivitÃ¤ der Eisdickengradienten auf die 
Bewegung des gebremsten Schelfeises. 
Nach der diagnostischen Bestimmung der FlieÃŸgeschwindigkeite als LÃ¶sun von 
(3.20) und (3.21) im Schelfeis, sowie von (6.4) im Inlandeis, folgen aus der 
KontinuitÃ¤tsgleichun fÃ¼ dem MassenfluÃ (3.24) 
Ã¶' Ã¶ Ã¶ 
- - - ( H u )  --(Hv)+ a-  m Ã¶' dx Ã¶' 
zeitliche Ã„nderunge der EismÃ¤chtigkeiten 
6.2 Das Modellgebiet und die Eingangsdaten 
Das quadratische Modellgebiet umfaÃŸ 49 X 49 Gitterpunkte mit einem Gitterab- 
stand von 10 km. Die Dimensionen sind willkÃ¼rlic gewÃ¤hlt aber doch so groÃŸ daÂ 
sich in dem System ein Schelfeis durchschnittlicher GrÃ¶Ã (ca. 200 X 200 km) aus- 
bilden kann. Eine definierte Bodentopographie mit Wassertiefen von zb = 200 m bis 
zb = 700 m ist vorgegeben (Abb. 6.1). Sie ist in prognostischen Simulationen 
stationÃ¤r ein isostatischer Ausgleich der Erdkruste unter wechselnden Eisauflasten 
bleibt unberÃ¼cksichtigt Die Wassertiefen sind so gewÃ¤hlt daÂ eine dreiseitig ein- 
gefaÃŸt Depression an der vierten Seite des Modellgebietes maximal ist. Die 
Schelfeisfront wird einen GroÃŸtei dieser Seite einnehmen. 
Zu Beginn der zeitabhÃ¤ngige Simulation liegt Ã¼be dem Modellgebiet eine 
Eisdecke von 600 m MÃ¤chtigkeit die fÃ¼ den Zeitpunkt t = 0 die Verteilung von 
Land- und Schelfeis festlegt. Dabei gilt fÃ¼ das Schelfeis die Isostasiebedingung 
Im Modell betrÃ¤g die Dichte des Meerwassers pw 1027 kgm-3, die des Eises 900 
kgm-3. Die Wahl von z* = 30 rn trÃ¤g dem FlieÃŸe in der Ãœbergangszon und Ã¼be 
ice rumples Rechnung. An den landseitigen RÃ¤nder gilt ein MassenfluÃŸ der ei- 
nem 200 km zurÃ¼ckreichende Einzugsgebiet entspricht. Hier, wie irn gesamten 
Modellgebiet gilt eine konstante Akkumulationsrate von 0,2 m/a EisÃ¤quivalen . 
Das in Abschnitt 3.3 beschriebene numerische Verfahren liefert die FlieÃŸge 
schwindigkeiten im Schelfeis und in der Ãœbergangszone Hier gilt ein rÃ¤umlic 
konstanter FlieÃŸparamete von A=2,5x10-16 kPa-3a-1 (-17OC). Irn Gebiet des In- 
landeises folgen die FlieÃŸkomponente u,v aus den in zentralen Differenzen ap- 
proximierten Gleichungen (6.4) gemÃ¤Ã 
Der darin enthaltene FlieÃŸparamete A=SxlO-^kPa-3~-~ tragt der verstÃ¤rkte 
Scherdeformation in der NÃ¤h des Untergrundes Rechnung. Die LÃ¶sun der Konti- 
nuitÃ¤tsgleichun erfolgt nach dem Muster in Abschnitt 3.3, wobei ein Zeitschrift von 
0,25 Jahren optimal ist. Schmelzen an der Eisunterseite bleibt unberÃ¼cksichtigt 
6.3 Zeitliche Entwicklung des Systems 
Ein prognostischer Rechenlauf simuliert die zeitliche Entwicklung des Systems 
beginnend mit einer gleichmÃ¤ÃŸ verteilten Eisbedeckung bis hin zu einem nahezu 
stationÃ¤re Zustand nach 5000 Jahren. Momentaufnahmen aus dieser Simulation 
verdeutlichen den Gang der Entwicklung des Systems. 
Der Anfangszustand gleicher EismÃ¤chtigkeite von Eisschild und Schelfeis 
unterliegt einer schnellen Ã„nderung GroÃŸ Eisdicken im Schelfeis verursachen 
groÃŸ FlieÃŸgeschwindigkeiten wÃ¤hren noch geringe OberflÃ¤chenneigunge das 
Landeis kaum in Bewegung setzen kÃ¶nnen Infolgedessen dÃ¼nn das Schelfeis 
vom Rand her schnell aus. Gleichzeitig wachsen mit den ZuflÃ¼sse in das 
Modellgebiet mit den Eisdicken auch die Neigungen der OberflÃ¤ch im Inlandeis. 
Bereits nach 500 Jahren ist die FlÃ¤ch des Schelfeises durch RÃ¼ckschreite der 
Aufsetzlinie nahezu verdoppelt. Die maximalen FlieÃŸgeschwindigkeite sind von 
2300 mla auf 800 m/a reduziert. An der Schelfeisfront betragen die Eisdicken nur 
noch 300 m, wohingegen das Inlandeis am Modellrand bereits 1400 m erreicht. Im 
Laufe der Simulation schreitet die Aufsetzlinie weiter zurÃ¼ck da aus dem Inland 
noch nicht genÃ¼gen Eis nachgeliefert wird. Erst nach etwa 2000 Jahren hat das 
Inlandeis eine Form erreicht, die in der Lage ist, den MassenfluÃ vom Rand auf das 
Schelfeis zu Ã¼bertragen Die Folge sind zunehmende Eisdicken im Schelfeis und 
eine vorschreitende Aufsetzlinie. Abbildung 6.1 zeigt die Entwicklung des Systems 
bis zu einer Simulationszeit von 5000 Jahren. Selbst wenn das trÃ¤g Inlandeis 
noch keinen stationÃ¤re Zustand erreicht haben sollte, werden aus dem Modell die 
unterschiedlichen dynamischen Eigenarten von Schelfeis und Inlandeis deutlich. 
Abb. 6.1 (folgende Seite): Das gekoppelte System - zeitliche Entwicklung 
von Schelfeis und Inlandeis in einem Gebiet mit vergebener Boden- 
topographie. ZuflÃ¼ss erfolgen Ã¼be den Rand des Inlandeises und Ã¼be 
Akkumulation von NiederschlÃ¤gen Im gesamten Modellgebiet wie auch 
im 200 km zurÃ¼ckreichende Einzugsgebiet gilt eine Akkumulationrate 
von 0,2 mfa. Die gezeigten Stadien reprÃ¤sentiere 1 : 0, 2: 500, 3: 2000, 
4: 4000 und 5: 5000 Jahre Simulationszeit. Ein Vektor auf jedem vierten 
Gitterpunkt gibt Betrag und Richtung der FlieÃŸgeschwindigkei an, die im 
Inlandeis vertikal gemittelt ist. 
Wasseriieten in rn 
6.4 Interpretation der Ergebnisse 
Die gezeigten Ergebnisse basieren auf einem Modell, das zumindest im Bereich 
des Inlandeises erhebliche EinschrÃ¤nkunge der Physik enthÃ¤lt Nicht nur die fÃ¼ 
die Deformations- und FlieÃŸrate wichtige vertikale Temperaturverteilung wird grob 
angenÃ¤hert sondern auch eine isostatische Reaktion der Erdkruste bleibt unbe- 
rÃ¼cksichtigt Die Annahme einer gleichfÃ¶rmige Akkumulationsrate ist fragwÃ¼rdig 
wenn die HÃ¶h der EisoberflÃ¤ch von etwa 50 m auf dem Schelfeis bis auf Ã¼be 
2000 m am landseitigen Rand des Modellgebietes zunimmt. Nach Giovinetto und 
Bull (1 987) variieren aber die Akkumulationsraten in der Antarktis um mehr als eine 
GrÃ¶ÃŸenordnun 
Prinzipiell ist es mÃ¶glich die Eistemperaturen, das Verhalten der Erdkruste und pa- 
rameterisierte Akkumulationsraten in das Modell einzubeziehen (Huybrechts, 
1990). Das bedeutet aber einen Mehraufwand an Rechenzeit, denn zumindest das 
Temperaturfeld im Inlandeis braucht sehr lange, um einen stationÃ¤re Zustand zu 
erreichen (Herterich, 1988). 
Trotz der vorgenommenen Vereinfachungen zeigen die Modellergebnisse den 
grundsÃ¤tzliche Unterschied von Figur, Dynamik und Zeitskalen beider Eiskom- 
ponenten. So stehen groÃŸ EismÃ¤chtigkeite im Inlandeis mit hohen Neigungen im 
Ãœbergangsbereic einem nahezu ebenen und schnell flieÃŸende Schelfeis ge- 
genÃ¼ber Letzteres unterliegt in seiner Entwicklung Zeitskalen von wenigen hundert 
Jahren, weswegen es schnell auf Ã¤uÃŸe StÃ¶runge reagiert. Der EinfluÃ solcher 
StÃ¶rungen die zum Beispiel durch einen, Abschmelzen bewirkenden Ozean oder 
durch schwankende MeeresspiegelhÃ¶he erzeugt werden, ist in weiteren Modell- 
rechnungen zu untersuchen. 
7 SchluÃŸbemerkunge 
Die Intention der vorliegenden Arbeit lag darin, ein Schelfeismodell zu entwerfen, 
das in der Lage ist, nicht nur den heutigen FluÃ von Schelfeisen zu reproduzieren, 
sondern auch die zeitliche Entwicklung der Dynamik unter wechselnden 
Randbedingungen zu simulieren. Die FunktionalitÃ¤ des Modells zeigt sich bei der 
Anwendung auf das Filchner-Ronne Schelfeis, das bereits mehrfach Gegenstand 
von FE-Simulationen war (z. B. Lange & MacAyeal, 1986). Durch Definition eines 
Bremsmechanismus fÃ¼ Gebiete, in denen das Schelfeis Bodenkontakt hat, konnte 
das simulierte FlieÃŸmuste verbessert werden. 
Aus dem Vergleich von gemessenen und simulierten Eisdicken aus prognosti- 
schen ModellÃ¤ufe erwachsen eine Reihe von Erkenntnissen bezÃ¼glic der Me- 
chanismen, die das Gleichgewichtsprofil eines Schelfeises bestimmen. Besonders 
die Wechselwirkungen von Schelfeis und Ozean in  Form lokal variierender 
Schmelz- oder Anlagerungsraten haben einen groÃŸe EinfluÃ auf den Massen- 
haushalt, die Figur und die Dynamik eines Schelfeises. 
Um die hier anschlieÃŸend Frage nach der Bedeutung der Schelfeise fÃ¼ den 
Zustand des antarktischen Eisschildes quantitativ beantworten zu kÃ¶nnen sind 
Studien nÃ¶tig die das gekoppelte System Eisschild - Schelfeis erfassen. Dennoch 
lÃ¤Ã sich jetzt sagen, daÂ der Ozean nicht nur auf dem Umweg Ã¼be die At- 
mosphÃ¤r mit verÃ¤nderte Niederschlagsraten auf den Gleichgewichtszustand der 
antarktischen Eismasse einwirkt. Auch oder gerade umfangreiches Schmelzen 
unter dem Schelfeis beeinfluÃŸ dessen Gleichgewichtsprofil und damit auch die 
Position der Aufsetzlinie, der landseitigen Berandung eines Schelfeises. 
Auf dem Weg zu einem besseren VerstÃ¤ndni der Dynamik des antarktischen 
Eisschildes leistet die Kopplung des Schelfeismodells an ein Landeismodell 
wertvolle Hilfe. Anstelle dabei die gesamte Antarktis zu betrachten, kann die 
BeschrÃ¤nkun auf ein einzelnes Schelfeis und dessen Einzugsgebiet bei einer 
hohen rÃ¤umliche AuflÃ¶sun neue Erkenntnisse Ã¼be die Wechselwirkungen der 
beteiligten Komponenten liefern. Der EinfluÃ schwankender MeeresspiegelhÃ¶he 
sowie temporÃ¤ auftretender EishÃ¶cke und Eiskuppeln auf die Eisdynamik ist in 
kÃ¼nftige Studien ebenso zu untersuchen wie die Reaktion auf verÃ¤ndert 
Niederschlagsraten aus einer mÃ¶glicherweis erwÃ¤rmte ErdatmosphÃ¤re FÃ¼ 
derartige Untersuchungen bietet sich das EkstrÃ¶m-Schelfei aufgrund seiner guten 
logistischen ZugÃ¤nglichkei als Testgebiet an. Zur Modellierung bisher fehlende 
GrÃ¶ÃŸ bezÃ¼glic des Massenhaushaltes oder der Topographie von Meeresboden 
und EisoberflÃ¤ch dÃ¼rfte in kÃ¼nftige Expeditionen mit relativ geringem Aufwand 
zu gewinnen sein. SchlieÃŸlic liegt EKSTROM in der Reichweite der Altimeterdaten 
liefernden Satelliten (Geosat, (bis 1989); ERS1, (ab 1991) ), die relative HÃ¶hen 
Ã¤nderunge der EisoberflÃ¤ch sehr genau erfassen kÃ¶nnen Damit ist langfristig 
durch den Vergleich mit Messungen die Verifikation der mit Modellen berechneten 
ZustandsÃ¤nderunge mÃ¶glich 
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